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Re´sume´
Les milieux complexes sont une source d’incertitude importante notamment lorsqu’il s’agit
de de´velopper des mode`les climatique ou me´te´orologique. Le de´veloppement de la couche limite
atmosphe´rique a` l’inte´rieur d’une valle´e encaisse´e, incluant des vents de valle´e et de pente, n’est,
par exemple, pas re´solu, ce qui a un impact conside´rable sur la pre´vision de la convection, du
transport de polluants, etc... La simulation des grandes e´chelles de la turbulence (SGE) est un
outil qui a montre´ sa capacite´ a` reproduire finement les structures turbulentes dans ce type de
contextes au travers des approches ide´alise´es. L’extension de la SGE aux milieux naturels est
re´alise´e dans cette the`se qui s’articule en trois parties. La premie`re partie pre´sente les e´quations
et les notions ne´cessaires a` la compre´hension des proble`mes de turbulence dans la couche limite
atmosphe´rique. On s’attache a` de´crire le cadre des lois issues de la the´orie des similitudes et
le cadre de la turbulence optique. La seconde partie pre´sente des re´sultats issus de deux simu-
lations ide´ales dans lesquelles nous comparons les re´sultats issus de la simulation avec d’une
part les lois issues de la the´orie des similitudes et d’autre part les donne´es radar disponible lors
de la campagne IHOP. L’utilisation d’un maillage raffine´e pre`s du sol permet d’ame´liorer les
profils verticaux des champs turbulents en ame´liorant la pre´diction des gradients a` l’interface
sol/atmosphe`re. Globalement, la dynamique des champs turbulents re´solus par le mode`le repro-
duit les bons ordres de grandeur conforme´ment a` nos attentes et aux re´sultats de la litte´rature.
Une simulation a e´te´ construite sur un cas d’e´tude de la campagne d’observation VOTALP situe´e
dans le sud de la Suisse. Cette simulation comprend 5 domaines emboite´s allant de 16 kms de
re´solution horizontales pour le plus grand domaine a` 100m pour le plus petit domaine. L’impor-
tant dispositif de´ploye´ durant la campagne VOTALP situe´e dans une valle´e dans le sud de la
Suisse a permis de confronter les re´sultats issus de la mode´lisation a` haute re´solution avec ces
donne´es d’observation. Les re´sultats obtenus ont, entre autre, montre´ que la simulation a` haute
re´solution est un outil adapte´ pour l’e´tude des phe´nome`nes de basses couches et notamment la
turbulence optique en milieu complexe.
Mots cle´s : simulation des grandes e´chelles de la turbulence, the´orie des similitudes, terrains
ide´aux et complexes, turbulence optique
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Abstract
Complex environments are an important source of uncertainty especially when one comes to
develop climate and weather forecast models. For example, the development of the atmospheric
boundary layer within a valley, including valley and slope winds remain an unsolved problem,
which has a significant impact on the prediction of convection, of pollutant transport, etc ... The
large eddy simulation (LES) is a tool that has demonstrated its ability to reproduce turbulent
structures in 2D or 3D idealized valley. The extension of the LES to natural environments is
performed in this thesis, manuscript of which is divided into three parts. The first part presents
the equations and the concepts necessary to understand the turbulence physic in the atmospheric
boundary layer. There in, the laws for the similarity theories and the context of optical turbu-
lence are described. The second part presents the results of two ideal simulations. We compare
simulation outputs with similarity laws but also with available radar data recorded during the
IHOP field experiment. The use of a thiner meshes near the model floor improves gradient pre-
diction near the soil/atmosphere interface and then, the entire boundary layer turbulent profiles.
The dynamics of solved turbulent fields are generally in good agreement with our expectations. A
last simulation was set up around the measurement campaign VOTALP located in the south of
Switzerland. This simulation includes five nested domains ranging from a 16 km horizontal mesh
for the largest to a 100m mesh for the smallest. The important instrumental device deployed du-
ring the VOTALP campaign located in a southern Switzerland valley has allowed to confront the
results of high-resolution modeling to observational data. The results obtained, among others,
showed that the high-resolution simulation (LES) is a suitable tool to study lower atmospheric
boundary layer and surface layer, including optical turbulence in complex environments.
Key words : large eddy simulation, ideal and complex terrain, optical turbulence, similarity
theory
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Contexte ge´ne´ral
Le couplage des processus de surface avec la thermodynamique de l’atmosphe`re est une source d’in-
certitude importante notamment lorsqu’il s’agit de de´velopper des mode´lisations nume´riques qui rendent
compte au mieux de la complexite´ des milieux naturels. En effet, quelques soient les e´chelles atmo-
sphe´riques conside´re´es (globale-re´gionale-locale), la thermodynamique de l’atmosphe`re est sensible aux
forc¸ages surfaciques des plus petites e´chelles dont il faudra rendre compte a` travers des lois d’e´chelles
et/ou parame´trisation afin de restituer leurs variabilite´s ”sous-mailles”. A l’e´chelle globale, les mode`les de
circulation ge´ne´rale utilise´s dans le cadre du G.I.E.C. ∗ montrent une sensibilite´ importante aux processus
de surface d’e´chelle beaucoup plus fine et notamment a` la parame´trisation de la couche limite atmosphe´-
rique (IPCC 2007). Conceptuellement, aucun mode`le de pre´vision nume´rique ou de climat n’est complet
s’il ne prend pas en compte les effets de la C.L.A. (Stewart 1979) en particulier a` travers les he´te´roge´ne´ite´s
de surface. La C.L.A a des effets sur la dynamique et la thermodynamique de l’atmosphe`re ; plus de la
moitie´ de l’e´nergie cine´tique de l’atmosphe`re est d’ailleurs dissipe´e dans la C.L.A. (Palmen et Newton
1969). Les transferts de chaleur et d’humidite´ a` l’interface sol-ve´ge´tation-atmosphe`re sont de´terminants
(et souvent mal documente´s) et ont une influence sur les pre´dictions a` moyennes et longues e´che´ances.
D’autre part, l’orographie joue un roˆle clef dans les processus de surface et dans le de´veloppement de
la C.L.A. La plupart des mode`les the´oriques de couche limite atmosphe´rique sont base´es sur des hypo-
the`ses d’homoge´ne´ite´ spatiale et de stationnarite´. Il est e´vident qu’en milieu naturel et notamment en
milieu complexe (zones montagneuses par exemple), le forc¸age du relief sur l’e´coulement atmosphe´rique
complexifie la thermodynamique et les hypothe`ses de stationnarite´ et d’homoge´ne´ite´ spatiales sont diffi-
cilement ve´rifiables. Documenter les processus de basse couche au dessus d’un milieu complexe est donc
ne´cessaire. Cette documentation est mene´e selon deux approches comple´mentaires : l’observation et la
mode´lisation nume´rique. Ces deux approches ont des avantages et des limitations qui leur sont spe´cifiques.
Observer la couche limite atmosphe´rique
L’un des proble`mes majeurs de l’observation dans la C.L.A. re´side dans le fait que l’observateur ne
controˆle pas les conditions d’expe´rimentations. Pour rendre compatible les the´ories avec les observations,
ces observations sont limite´es a` des conditions de surface homoge`ne ou` le relief est peu marque´. Avec ces
hypothe`ses d’homoge´ne´ite´ spatiale, la the´orie des similitudes de Monin et Obukhov (1954) a vu le jour.
Les relations issues de cette the´orie permettent de de´crire les profils verticaux de quelques champs ther-
modynamiques turbulents pre`s de la surface. Des extensions existent pour repre´senter ces meˆmes champs
thermodynamiques turbulents sur l’ensemble de la C.L.A.
La variabilite´ spatiale lie´e aux he´te´roge´ne´ite´s de surface rend difficile l’observation et la mesure de la
turbulence en terrain complexe (Matzinger et al. 2003; Rotach et Zardi 2007). Le proble`me de fermeture
du bilan d’e´nergie a` la surface sur terrain homoge`ne devient beaucoup plus prononce´ en milieu complexe
(Rotach et al. 2008; Eigenmann et al. 2011) et requiert une instrumentation supple´mentaire (pour e´tudier
∗. Groupe d’experts intergouvernemental sur l’e´volution du climat
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le roˆle local des termes d’advection) et de haute pre´cision (pour re´soudre l’advection verticale).
Quelques projets re´cents ont vu le jour afin de palier a` ce manque d’observation de la structure de
la turbulence en milieu complexe notamment le projet VTMX (Doran et al. 2002), le projet MAP-Coˆte
d’Azur (Rotach et al. 2004), le projet T-REX (Grubisic et al. 2008) ou encore le projet COPS (Wulf-
meyer et al. 2011). Quelques caracte´ristiques de la turbulence pour ces configurations particulie`res ont
e´te´ observe´es, mais leur ge´ne´ralisation reste limite´es.
Depuis quelques anne´es, des instruments nouveaux base´s sur le principe de la scintillome´trie ont e´te´
de´veloppe´s pour mesurer quelques caracte´ristiques de la C.L.A dont la vitesse du vent transverse au
faisceau du scintillome`tre (Ochs et al. 1976), l’e´chelle des structures turbulentes (Hill et Ochs 1978; Har-
togensis et al. 2002) et le parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, C2n
(Ochs et Wang 1978). Il a notamment e´te´ montre´ que les donne´es issues du scintillome`tre permettent le
calcul du flux de chaleur sensible a` partir du C2n (Wesely 1976; de Bruin et al. 1995; Meijinger et al. 2002;
Kohsiek et al. 2002; Guyot et al. 2009). Ces instruments ont montre´ leur fiabilite´ et leur pertinence pour
des mesures sur couvert he´te´roge`ne et des reliefs peu marque´s (Chehbouni et al. 2000; Meijinger et al.
2002). Dans de telles conditions, la the´orie des similitudes qui suppose un couvert plat et homoge`ne peut
encore s’appliquer. La possibilite´ d’utiliser cette instrumentation en zone de relief marque´ pour l’acquisi-
tion des flux turbulents ne´cessite encore d’eˆtre de´montre´e. Une des approches pour ve´rifier la faisabilite´
d’un tel dispositif expe´rimental en milieu complexe est de s’appuyer sur la mode´lisation atmosphe´rique.
Mode´liser la couche limite atmosphe´rique
Bien que les mode`les de pre´vision nume´riques ope´rationnelles du temps s’appuient au mieux sur 1km
de re´solution horizontale (Szintai et al. 2010), des applications de recherche explorent depuis plusieurs
anne´es des re´solutions bien supe´rieures. L’augmentation de la re´solution horizontale permet d’avoir une
topographie plus pre´cise, ce qui est be´ne´fique pour ame´liorer la qualite´ de la pre´vision (Weusthoff et al.
2010). Par ailleurs, il est montre´ que pour de´crire au mieux la turbulence de basses couches, il est ne´ces-
saire de s’appuyer sur des maillages ou` la re´solution horizontale est de l’ordre de la centaine de me`tres.
La simulation des grandes e´chelles de la turbulence (S.G.E.) permet une telle approche. La plupart des
parame´trisations de la turbulence dans les mode`les nume´riques sont essentiellement base´es sur le concept
de viscosite´ turbulente ou` les effets dynamique de la turbulence sont plus ou moins bien pris en compte.
Dans le cas particulier de la couche limite atmosphe´rique, il est possible (comme l’ont fait Holtslag et
Nieuwstadt (1986)) de valider les simulations nume´riques des grandes e´chelles de la turbulence graˆce aux
pre´dictions de la the´orie des similitudes introduite par Monin et Obukhov (1954). Cette the´orie a e´te´
de´veloppe´e et valide´e pour les terrains horizontalement homoge`ne et plat ; malgre´ cette limitation, elle
reste employe´e pour des milieux complexes (Rotach et Zardi 2007). L’extrapolation de cette the´orie a` des
milieux complexes (i.e. de´crire la structure de la turbulence atmosphe´rique au dessus de pente raide) serait
possible si les caracte´ristiques locales de l’e´coulement sont proprement de´crites et documente´es. Ce dernier
point reste une question ouverte laissant ainsi la formulation d’un mode`le de turbulence pour les terrains
complexe comme e´tant un axe de recherche encore tre`s ouvert aujourd’hui. En ge´ne´ral, le traitement des
coordonne´es verticales sur une topographie complexe n’est pas trivial et reste difficile quelques soient les
e´chelles de mode´lisation a` me´so-e´chelle ou S.G.E. (Lundquist et al. 2010). En particulier, des proble`mes
de stabilite´ nume´riques peuvent survenir si le rapport d’aspect (maille vertical/maille horizontale) devient
trop petit (Chow et al. 2006; Wekker et al. 2005). En de´pit de ces aspects ”techniques”, les simulation des
grandes e´chelles sont actuellement conside´re´es comme e´tant la re´fe´rence lorsqu’il s’agit de simulation des
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flux turbulents en terrain complexe.
Les applications des simulations des grandes e´chelles de la turbulence peuvent eˆtre divise´es en deux
types : les e´tudes the´oriques/conceptuelles et les confrontations observation/mode´lisation. Dans le premier
cas, le terrain correspond a` une surface ide´alise´e qui est utilise´e dans le but d’e´tudier des processus
particuliers (Rampanelli et al. 2004; Serafin et Zardi 2010; Schmidli et Rotunno 2010; Catalano et Moeng
2010; Schmidli et Rotunno 2012). Dans le deuxie`me cas, des simulations sont re´alise´es pour reproduire
les conditions me´te´orologiques et les caracte´ristiques de la turbulence observe´es sur terrains re´els et
aussi analyser les processus dominants et leur sensibilite´ aux conditions de forc¸age (Wekker et al. 2005;
Doyle et al. 2009; Largeron 2010).
Confrontation Observation/Mode´lisation
L’e´valuation des champs simule´s issus de la simulation des grandes e´chelles de la turbulence reste une
question difficile et ouverte, en effet, ge´ne´ralement tre`s peu de donne´es sont disponibles pour l’ensemble
du domaine simule´. Par exemple, les donne´es provenant des Radars et Sodars permettent d’obtenir des
champs de vent en 3 dimensions, mais les caracte´ristiques turbulentes de´rive´es du rapport signal sur bruit
sont souvent affecte´es par la pre´sence de poussie`res, de gouttelettes, d’insectes, d’ae´rosols, ... Les donne´es
provenant des avions sont moyenne´es sur une centaine de me`tres et sont tre`s espace´es dans le temps.
Les scintillome`tres sont trop proches de la surface pour les conditions classiques de simulation et ont une
empreinte au sol incertaine dans les conditions naturelles ou` les he´te´roge´ne´ite´s de surface sont marque´es.
De plus, ils sont rarement installe´s au-dessus de 100 m. Enfin les stations d’Eddy-Corre´lation posse`dent
des donne´es locales et clairseme´es. Alors que de nombreux inconve´nients sont associe´s aux scintillome`tres
et aux stations d’Eddy-Corre´lation, ces deux derniers capteurs restent suffisamment pre´cis pour donner
des informations concernant les processus turbulents, et peuvent eˆtre utilise´s pour valider les champs
simule´s dans le cadre de la S.G.E.
Si l’on veut valider les donne´es au sol avec les champs simule´s, il est ne´cessaire de simuler des variables
directement comparables aux donne´es brutes. Le scintillome`tre mesure la variance de l’intensite´ du signal
que l’on peut relier au parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, le Cn2 . Le
Cn2 est lui meˆme relie´ aux CT 2 , CQ2 et CTQ respectivement les parame`tres de structure des fluctuations
de tempe´rature, d’humidite´ et de la corre´lation tempe´rature-humidite´ car l’indice de re´fraction de l’air
de´pend des variables thermodynamiques. Dans le cadre de ce travail de the`se, nous allons nous concentrer
sur l’e´valuation des parame`tres de structure simule´s qui sont ge´ne´ralement obtenu a` partir de capteurs
distants, comme les radars, lidars ou scintillome`tres.
L’objectif de ces travaux de the`se est de mettre en place une de´marche scientifique qui conduise a` une
meilleure compre´hension de la dynamique atmosphe´rique en zone de relief marque´, en particulier pour
documenter la structure verticale de la turbulence. Il s’agit d’e´valuer l’approche de simulation des grandes
e´chelles de la turbulence pour des configurations topographiques et atmosphe´riques re´elles. Pour cela, on
s’appuie sur une de´marche combinant l’observation et particulie`rement l’observation scintillome´trique, et
la mode´lisation des grandes e´chelles de la turbulence. Nous proposons de mettre en oeuvre ces simulations
avec le mode`le Me´so-NH couple´ avec un mode`le de surface qui calcule de manie`re interactive les e´changes
sol/atmosphe`re. Notre de´marche scientifique est re´alise´e en deux temps :
1. Une e´valuation du mode`le dans des conditions ide´alise´es ou` il s’agit de comparer directement
les champs turbulents et notamment les parame`tres de structure avec d’une part la the´orie des
similitudes de Monin et Obukhov (1954) et d’autre part des donne´es radar.
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2. E´valuation du mode`le dans des conditions re´elles ou` il s’agit de confronter les champs thermody-
namiques, les champs turbulents et les valeurs des parame`tres de structure de l’indice de re´fraction
de l’air avec des observations et notamment des observations scintillome´triques.
Le document est articule´ en trois parties. Dans la premie`re partie, nous pre´sentons la couche limite
atmosphe´rique et les e´quations de base de´crivant l’e´volution des variables thermodynamique dans le cas
d’une couche limite atmosphe´rique se de´veloppant au-dessus d’un sol plat et homoge`ne. L’ensemble des lois
issues de la the´orie des similitudes est ensuite de´crit ; enfin, on pre´sente les interactions onde-turbulence
tout en appuyant nos de´veloppements sur les parame`tres de structure. La deuxie`me partie pre´sente
l’e´valuation de la mode´lisation des parame`tres de structure apre`s avoir de´crit le mode`le atmosphe´rique
utilise´, Me´so-NH. Un second chapitre pre´sente l’e´valuation du parame`tre de structure des fluctuations de
tempe´rature avec Me´so-NH a` l’aide des the´ories des similitudes dans le cas d’une simulation ide´ale de
couche limite convective se`che. Un dernier chapitre pre´sente la simulation d’une couche limite convective
humide et l’e´valuation du parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air avec un
radar. La partie 3 pre´sente la simulation d’une couche limite convective sur terrain re´el dans une valle´e
situe´e dans le sud de la Suisse. Un important dispositif expe´rimental a e´te´ de´ploye´ durant cette campagne
et nous utilisons les instruments de´ploye´s pour e´valuer les simulations effectue´es. La comparaison des
parame`tres de structure mode´lise´ avec les scintillome`tres pre´sents dans la valle´e est re´alise´ et discute´.
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Premie`re partie
La turbulence dans la Couche Limite
Atmosphe´rique
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Re´sume´ : Partie 1
La propagation d’onde e´lectromagne´tique dans la couche limite atmosphe´rique est affecte´e par la tur-
bulence que l’on appelle turbulence optique. Sa caracte´risation se fait via le parame`tre de structure de
l’indice de re´fraction de l’air, le Cn2 . L’indice de re´fraction de l’air est fonction de variables thermo-
dynamiques telles que la tempe´rature, l’humidite´ et la pression. De ce fait une bonne pre´diction de la
turbulence thermodynamique est ne´cessaire pour une bonne pre´diction de la turbulence optique. Dans un
premier Chapitre, nous de´crivons les e´quations re´gissant l’e´volution du fluide atmosphe´rique apre`s une
pre´sentation synthe´tique de la structure de la Couche Limite Atmosphe´rique (C.L.A.). Compte tenu de la
nature turbulente de la C.L.A, une attention particulie`re est de´die´e a` sa pre´sentation. En particulier, les
mode`les de fermeture base´s sur la simulation des grandes e´chelles de la turbulence sont de´taille´s. Dans un
second Chapitre, les the´ories des similitudes et notamment celle de Monin et Obukhov sont pre´sente´es. Les
hypothe`ses associe´es a` cette the´orie sont de´crites ainsi que son extension a` l’ensemble de la C.L.A. Enfin,
le dernier Chapitre introduit les outils statistiques permettant de de´finir les parame`tres de structure et
les moyens expe´rimentaux que nous avons plus particulie`rement utilise´s dans ce travail pour caracte´riser
le Cn2 .
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Chapitre 1
E´quations dans la Couche Limite
Atmosphe´rique
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Depuis la communication de Prandtl (1904) lors du troisie`me congre`s international de mathe´matiques
de Heidelberg en 1904, on appelle couche limite la zone de l’e´coulement fluide directement en contact avec
une paroi. La condition d’adhe´rence a` la paroi induit une zone a` forts gradients de vitesse, de tempe´rature,
... caracte´ristique de la couche limite. A l’exte´rieur de cette couche limite, la zone est dite libre.
Ce concept de couche limite a e´te´ au de´part de´fini pour des applications en ae´ronautique. Son extension
a` l’e´tude de l’atmosphe`re est naturelle et on appelle couche limite atmosphe´rique (C.L.A.) la zone de
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l’atmosphe`re directement en contact avec la surface terrestre. La zone dite libre a` l’exte´rieur de la couche
limite atmosphe´rique est nomme´e atmosphe`re libre (A.L.).
1. Structure de la Couche Limite Atmosphe´rique
1.1. Localisation de la Couche Limite Atmosphe´rique dans l’atmosphe`re
La couche limite atmosphe´rique et l’atmosphe`re libre composent ce qu’on appelle la troposphe`re.
Son e´paisseur est en moyenne d’une dizaine de kilome`tres. Le sommet de la troposphe`re est nomme´
tropopause, altitude au dela` de laquelle l’atmosphe`re pre´sente une inversion de tempe´rature absolue.
Dans la troposphe`re, la tempe´rature de´croit avec l’altitude. Pour une atmosphe`re immobile, on estime
un gradient vertical de tempe´rature moyen de l’ordre de −6.5K.km−1. Au sommet de la troposphe`re
la tempe´rature atteint -83°C a` l’e´quateur et - 53°C aux poˆles. La couche limite atmosphe´rique (C.L.A.)
posse`de une e´paisseur note´e hCLA comprise entre le me`tre et le kilome`tre. L’e´paisseur de l’atmosphe`re
libre (A.L.) vient comple´ter la troposphe`re et avoisine les 8-9 kilome`tres. La figure 1.1 pre´sente la position
de la C.L.A. et de l’A.L. dans la troposphe`re.
Tropopause
Atmosphère Libre (A.L.)
Couche Limite Atmosphérique (C.L.A.)
Terre
Troposphère
10 kms
1 km
hCLA
Figure 1.1 – Localisation de la couche limite atmosphe´rique et de l’atmosphe`re libre dans la troposphe`re.
1.2. La nature turbulente de la couche limite atmosphe´rique
a. Utilisation de nombres adimensionnels
L’adimensionnalisation des e´quations de conservation applique´e a` l’atmosphe`re, conservation de la
quantite´ de mouvement, de la tempe´rature et de l’e´nergie cine´tique turbulente, fait apparaˆıtre des rapports
entre les forces en pre´sence. Des nombres adimensionnels qui caracte´risent l’e´tat de la C.L.A. sont alors
de´finis a` partir de ces rapports. Dans la couche limite atmosphe´rique, on utilise classiquement 3 nombres
adimensionnels : le nombre de Reynolds, le nombre de Rayleigh et le nombre de Richardson. D’autres
nombres adimensionnels sont utilise´s et pre´sente´s dans la suite du document.
Le nombre de Reynolds Le nombre de Reynolds qualifie la nature turbulente ou laminaire
d’un e´coulement. Ce nombre est le rapport des forces d’inertie (”effet de´stabilisateur”) sur les forces de
viscosite´ (”effet stabilisateur”). Les forces de viscosite´ ont tendance a` inhiber les e´le´ments perturbateurs via
la dissipation visqueuse tandis que la force d’inertie a` tendance a` de´velopper les e´ventuelles perturbations.
Plus le nombre de Reynolds sera grand plus les e´le´ments perturbateurs seront amplifie´s et inversement !
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Ce nombre s’exprime pour la C.L.A. dans son ensemble par :
Re =
forces d’inertie
forces de viscosite´
≈ U
2/hCLA
νU/h2CLA
=
UhCLA
ν
(1.1)
avec U , l’e´chelle de vitesse caracte´ristique de la C.L.A et ν, la viscosite´ cine´matique pour l’atmosphe`re
sec, vaut 1, 45.10−5m2.s−1.
Le nombre de Rayleigh Le nombre de Rayleigh permet de quantifier la turbulence d’origine
thermique. Ce nombre exprime le rapport entre les forces de flottabilite´ et les forces de viscosite´. Il s’ex-
prime :
Ra =
forces de flottabilite´
forces de viscosite´
=
αgh3CLAδT
ννθ
(1.2)
avec α le coefficient de dilatation thermique (≈ 1/T0), δT l’e´cart de tempe´rature entre le haut et le bas
de la C.L.A, g l’acce´le´ration de la pesanteur, hCLA la hauteur de la couche limite atmosphe´rique, ν la
viscosite´ cine´matique de l’air sec et νθ la diffusivite´ thermique.
Le nombre de Richardson Le nombre de Richardson mesure le rapport entre les forces de
flottabilite´ et les forces d’inertie qui correspondent aux e´le´ments moteurs de la turbulence. Il existe deux
nombres de Richardson diffe´rents, le nombre de Richardson de gradient (Eq. 1.3) et le nombre de Richard-
son de flux. Ce dernier est directement issu de l’adimensionnalisation de l’e´quation de l’e´nergie cine´tique
turbulente mais est difficilement accessible expe´rimentalement car ne´cessite d’avoir des mesures de corre´-
lations turbulentes, nous nous inte´ressons donc uniquement au nombre de Richardson de gradient ici. Il
s’exprime :
Ri =
forces de flottabilite´
forces d’inertie
=
g
θ
∂θ
∂z(
∂U
∂z
)2 = αgδThCLAU2 (1.3)
avec θ, la tempe´rature potentielle. Cette dernie`re est la tempe´rature qu’aurait une parcelle d’air si elle
e´tait amene´e adiabatiquement a` un niveau de pression correspondant a` la surface (Eq. 1.4).
θ = T
(
P
P0
)−Rd/Cp
(1.4)
avec Rd la constante des gaz parfait pour une atmosphe`re se`che. Cp est la chaleur spe´cifique a` pression
constante. P0 est la pression de re´fe´rence au niveau du sol. T et P sont respectivement la tempe´rature
absolue et la pression de la parcelle d’air.
Ordres de grandeurs des nombres adimensionnels : Les ordres de grandeur des e´chelles
caracte´ristiques de la C.L.A. sont pre´sente´s sur la figure 1.2.
Dans la couche limite atmosphe´rique, l’e´chelle de vitesse U est de l’ordre de 15m/s, hCLA avoisine les
1000m et ν, la viscosite´ cine´matique pour l’atmosphe`re sec, vaut 1, 45.10−5m2.s−1. Le nombre de Reynolds
est donc de l’ordre de 109. L’e´coulement est donc fortement turbulent d’un point de vue cine´matique. T0
est de l’ordre de 300K, νθ ≈ 2.10−5m2.s−1. Pour un e´cart de tempe´rature de 1K entre le haut et le bas
de la C.L.A. le nombre de Rayleigh atteint environ 1017. L’e´coulement est donc fortement turbulent d’un
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Altitude z
θ [K]Température potentielle 
hCLA=1km
T0=300K
δT=-1K
u,v [m/s]
Vitesse du vent
U=15m/s
u,v=0m/s
Figure 1.2 – Profils verticaux moyens de la tempe´rature potentielle et de la vitesse du vent dans la
couche limite atmosphe´rique en journe´e et en plaine.
point de vue thermique. Avec les valeurs mentionne´es pre´ce´demment, le nombre de Richardson est e´gal
a` -0.14. L’e´coulement turbulent correspond a` un mouvement de convection force´e.
Pour conclure, dans la C.L.A. les nombres adimensionnels de Reynolds et de Rayleigh montrent que
la C.L.A. est le sie`ge d’un e´coulement turbulent qui est d’origine thermique et dynamique. Le nombre
de Richardson permet de pre´ciser le poids relatif des sources de turbulence : forces de flottabilite´ versus
forces d’inertie.
b. Signature de la turbulence
Pour illustrer ce qu’est la turbulence, sur la Figure 1.3, deux se´ries de tempe´rature enregistre´es a` haute
fre´quence (1 Hz) a` deux hauteurs diffe´rentes, 6 me`tres et 4 me`tres au-dessus du sol sont pre´sente´es.
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Figure 1.3 – E´volution d’un champ de tempe´rature de l’air a` 4m (bleu) a` 6m (vert) et moyenne´es sur 5
minutes (rouge) sur : 25 heures (a` gauche) et 5h (a` droite).
L’e´volution de ces deux se´ries de tempe´rature montre deux types de fluctuation : des fluctuations
lentes associe´es au cycle diurne et des fluctuations plus rapide et plus nombreuses qui semblent varier de
fac¸on de´sordonne´e, quasi ’ale´atoires’. Ce sont des fluctuations turbulentes. Malgre´ ces variations quasi-
ale´atoires, on peut extraire de ces chroniques de tempe´rature une e´volution de la tempe´rature moyenne
(moyenne glissante sur 5 minutes). Cette capacite´ a` pouvoir trouver une valeur moyenne sugge`re que les
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e´chelles temporelles de ces fluctuations turbulentes sont inde´pendantes des e´chelles journalie`res mais aussi
des e´chelles plus grandes comme le cycle anticyclone/de´pression au latitude moyenne, le cycle saisonnier,
les ondes de Rossby ... Il apparaˆıt sur cette figure que la turbulence pre´sente une grande varie´te´ d’e´chelles
de temps. Des fluctuations moins importantes se superposent aux fluctuations plus importantes (Fig. 1.3,
droite). Si ces grandes ou petites variations temporelles sont associe´es a` des grandes ou petites variations
spatiales alors on peut conclure que cette turbulence est la signature de structures turbulentes ayant des
tailles diffe´rentes.
Afin de caracte´riser ces diffe´rentes e´chelles temporelles ou spatiales, il est classique d’e´tudier la distri-
bution en fre´quence de ces fluctuations.
c. Distribution fre´quentielle de la turbulence
Si on conside`re la turbulence comme un processus ale´atoire on peut calculer l’e´nergie de la turbulence.
Cette e´nergie de la turbulence porte le nom d’e´nergie cine´tique de la turbulence (E.C.T. en franc¸ais et
T.K.E en anglais pour Turbulent Kinetic Energy). Le calcul de cette e´nergie est applicable a` tous les
signaux ale´atoires y compris une se´rie temporelle de tempe´rature. Afin de voir l’apport des diffe´rentes
structures sur l’intensite´ de la turbulence, il est classique de repre´senter la distribution fre´quentielle
(spectre ∗) de l’e´nergie cine´tique de la turbulence. Le spectre de l’e´nergie cine´tique de la turbulence est
analogue au spectre de couleur qui apparaˆıt lors de la diffraction de l’intensite´ lumineuse par un prisme.
Le prisme permet de de´composer la lumie`re en diffe´rentes couleurs de fre´quences diffe´rentes. On peut faire
une analyse similaire avec la turbulence en utilisant non pas un outil physique mais un outil mathe´matique.
La transforme´e de Fourier d’un signal temporel permet d’avoir son e´volution en fre´quence. Van der Hoven
(1957) a e´te´ l’un des premiers a` faire cette analyse sur un champ de vitesse mesure´ localement dans
l’atmosphe`re sur une large gamme d’e´chelles temporelles. Le spectre de l’e´nergie cine´tique qu’il obtient
est adapte´ et pre´sente´ sur la figure 1.4.
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Figure 1.4 – Spectre de l’e´nergie cine´tique sche´matique obtenue pre`s du sol par Van der Hoven (1957)
Le spectre de l’e´nergie cine´tique pre´sente 3 zones distinctes correspondant au(x) :
– E´chelles synoptiques le pic situe´ aux alentours de 100h correspond au passage de fronts telles les
ondes de Rossby par exemple. Le pic situe´ aux alentours de 24h correspond a` la variation diurne
(augmentation de la vitesse en journe´e et diminution la nuit).
– Trou spectral la pre´sence d’un trou dans le spectre de l’e´nergie cine´tique pre´sent entre la partie
synoptique et la partie turbulente permet de se´parer le spectre en deux parties e´nerge´tiques : la
partie concernant les e´chelles synoptiques et la partie concernant les e´chelles de la turbulence.
∗. Le spectre d’un signal temporel ou spatial correspond a` sa repre´sentation en fre´quence temporelle ou spatiale
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– E´chelles turbulentes Le pic de droite correspond aux e´chelles turbulentes et varie de quelques
minutes a` quelques secondes. C’est cette zone qui nous inte´resse dans la suite de cette e´tude. On
remarque que pour capter toute la variabilite´ temporelle de la turbulence nous avons besoin d’avoir
des e´chantillons de vitesse infe´rieure a` l’e´chelle de la seconde.
1.3. E´volution journalie`re de la C.L.A.
Dans les couches limites, la dynamique est toujours une source de turbulence. En revanche, les effets
thermiques peuvent eˆtre des sources ou des puits de turbulence. En effet, l’e´quilibre thermodynamique
entre une masse d’air et son environnement peut-eˆtre me´caniquement stable ou instable. Ainsi pour les
e´quilibres stables les forces de flottabilite´ (diffe´rence entre poids de la masse d’air et pousse´e d’Archime`de)
auront un roˆle stabilisateur pour l’e´coulement et seront un puits pour l’e´nergie cine´tique turbulente. Dans
le cas d’un e´quilibre instable ces meˆmes forces produiront des mouvements ascendants et seront sources
d’e´nergie cine´tique turbulente. Pour les classer, on utilise le nombre de Richardson de gradient (Eq. 1.3).
Dans l’e´quation 1.3, le rapport g sur θ e´tant toujours positif, la stratification atmosphe´rique, ou e´tat
thermique de l’atmosphe`re, est de´finie en fonction du gradient vertical de la tempe´rature potentielle. Dans
le cas d’une atmosphe`re humide, on utilise la tempe´rature potentielle virtuelle note´e θv. La vapeur d’eau
est moins dense que l’air sec, ainsi l’air humide s’e´le`ve plus facilement que l’air sec a` la meˆme tempe´rature
potentielle. La tempe´rature potentielle virtuelle correspond a` la tempe´rature potentielle que l’air sec doit
avoir pour eˆtre aussi le´ger que l’air humide (Eq. 1.5).
θv = θ
(
1 +
Mv
Md
q
)
(1.5)
avec q, l’humidite´ spe´cifique en kg/kg, Md = 28.97g/mol et Mv = 18.01g/mol respectivement les masses
molaires mole´culaires de l’air sec et de la vapeur d’eau. Dans la suite de ce chapitre, afin de simplifier les
expressions, nous conside`rerons une atmosphe`re se`che et donc que θ = θv.
Les 3 e´tats thermiques de la C.L.A. sont :
– un e´tat stable : Le gradient vertical de la tempe´rature potentielle est positif, le flux de chaleur en
surface est alors ne´gatif, l’air a tendance a` re´chauffer le sol. Cet e´tat est rencontre´ durant la nuit ou
au dessus d’un sol froid, tels les glaciers ou les ne´ve´s. La turbulence d’origine thermique est alors
un puits de turbulence. La force de flottabilite´ tend a` stabiliser l’air pre`s du sol empeˆchant ainsi
un brassage de l’air. Ces couches stables sont le plus souvent pre´sentes lors des journe´es d’hiver
favorisant les e´pisodes de pollution. En effet, les particules pouvant eˆtre assimile´es a` des scalaires
passifs stagnent et s’accumulent dans les premiers me`tres au dessus du sol au lieu d’eˆtre brasse´es
dans le premier kilome`tre.
– un e´tat instable : Le gradient vertical de la tempe´rature potentielle est ne´gatif, le flux de chaleur
est positif. Les forces de flottabilite´ tendent a` e´lever l’air en altitude. Dans ce re´gime, la turbulence
est d’origine thermique, il est nomme´ re´gime de convection. L’air est fortement brasse´ et l’e´paisseur
de la couche limite instable ou couche limite atmosphe´rique convective (C.L.A.C.) peut atteindre
quelques kilome`tres. Cette e´tude se focalise sur cet e´tat thermique de l’atmosphe`re.
– un e´tat neutre : Le gradient vertical de la tempe´rature potentielle est nul. Le flux de chaleur en
surface est donc e´galement nul.
Lors du cycle nycthe´me´ral, la couche limite atmosphe´rique nocturne aura tendance a` eˆtre stable
(C.L.A.N. pour Couche Limite Atmosphe´rique Nocturne) et la couche limite atmosphe´rique diurne in-
stable (C.L.A.C. pour Couche Limite Atmosphe´rique Convective). L’e´volution temporelle de la C.L.A en
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plaine est pre´sente´e sur la figure 1.5.
Figure 1.5 – E´volution temporelle de la C.L.A. sur un sol plat. Adapte´ de Stull (1988)
Au lever du soleil, le gradient de tempe´rature potentielle devient ne´gatif (l’air au sol est plus chaud
que l’air en altitude) et l’atmosphe`re devient instable. La C.L.A.C est compose´e de 3 parties distinctes
qui font l’objet d’une description de´taille´e dans la section suivante : la couche limite me´lange´e (C.L.M.),
la couche limite de surface (C.L.S.) et la couche ou zone d’entraˆınement (C.E.). L’air est souleve´ par la
pousse´e d’Archime`de jusqu’a` atteindre l’altitude d’e´quilibre correspondant a` l’altitude de l’inversion de
tempe´rature. De`s que le soleil se couche le gradient de tempe´rature potentielle au sol devient ne´gatif et les
effets thermiques deviennent des puits de turbulence. Une couche stable se forme pre`s du sol, la C.L.A.N.
Une couche re´siduelle subsiste entre la hauteur de la pre´ce´dente C.L.A.C et la hauteur de la C.L.A.N.
Dans la suite de notre e´tude, on s’inte´resse uniquement a` la C.L.A.C.
1.4. Description de la Couche Limite Atmosphe´rique Convective
Dans ce qui suit, nous nous inte´ressons a` la description de la couche limite atmosphe´rique convective
(C.L.A.C.). La C.L.A.C. a fait l’objet de nombreuses e´tudes tant en laboratoire en remplac¸ant l’air par
l’eau (Deardorff et Yoon 1984; Deardorff et Willis 1985) que sur sites re´els (Tab. 10-1 du livre de Stull
(1988)). La Fig. 1.6 pre´sente le profil de la tempe´rature potentielle (θ) dans la C.L.A.C. Cette figure est
adapte´e de De Moor (2006). On distingue 3 couches : tre`s proche du sol, la couche limite de surface ou
surfacique (C.L.S.) ; puis la couche limite me´lange´e (C.L.M.) et enfin la couche d’entraˆınement (C.E.).
Les caracte´ristiques des trois couches sont pour :
– la Couche Limite de Surface (C.L.S.) : Partie de la C.L.A.C. directement en contact avec le
sol dont l’e´paisseur est de l’ordre de 10% de l’e´paisseur de la C.L.A.C. La tempe´rature potentielle
de´croit fortement avec l’altitude jusqu’a` atteindre un gradient nul au sommet de la C.L.S. La C.L.S.
est le sie`ge de plumets convectifs d’une taille de l’ordre de la hauteur de la C.L.S. Le me´lange se
fait par diffusion mole´culaire pre`s de la surface puis par diffusion turbulente ;
– la Couche Limite Me´lange´e (C.L.M.) : Cette couche a une e´paisseur de l’ordre de 80% de
l’e´paisseur de la C.L.A.C. Comme son nom l’indique, cette couche est le sie`ge d’un fort me´lange
vertical caracte´rise´ par une faible variation des valeurs moyennes des variables thermodynamiques.
La C.L.M. est le sie`ge de thermiques et de rouleaux convectifs horizontaux. Les rouleaux convectifs
sont de l’ordre la hauteur de la C.L.A.C. en vertical et de 1.5 fois la hauteur de la C.L.A.C. en
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Altitude z
θ
zi Couche d'entrainementC.E.
Couche Limite Mélangée
C.L.M.
Couche Limite Surfacique
C.L.S.
0.95zi
0.1zi
1.05zi
Température potentielle 
Figure 1.6 – Profils verticaux moyens de la tempe´rature potentielle dans la couche limite atmosphe´rique
convective en plaine. zi correspond a` l’altitude de la zone d’inversion thermique. Adapte´ de
De Moor (2006)
horizontal (Young 1988c; Young 1988b; Young 1988a). La hauteur des thermiques est de l’ordre de
celle la C.L.M. Les thermiques posse`dent une vitesse d’ascension de quelques me`tres par seconde ;
– la Couche d’Entraˆınement (C.E.) : Sa stratification est stable et sert ”de couvercle” a` la C.L.M.
C’est le lieu de transition entre l’A.L. et la C.L.A.C. L’intensite´ de la turbulence est module´e par
la pe´ne´tration de thermiques. Son e´paisseur est d’environ 10% de l’e´paisseur de la C.L.A.C. C’est
e´galement un lieu de me´lange entre l’A.L. et la C.L.A.C, ce me´lange est susceptible d’affecter en
profondeur la C.L.M.
L’ensemble de ces de´finitions s’appliquent a` une couche limite atmosphe´rique relativement ide´ale. Il
est e´vident qu’en milieu naturel et notamment dans les re´gions ou` l’orographie est marque´e, le forc¸age du
relief sur l’e´coulement atmosphe´rique complexifie la thermodynamique.
1.5. Extension de la C.L.A.C. aux milieux complexes
Un milieu complexe est de´finit comme e´tant un milieu dans lequel l’hypothe`se d’homoge´ne´ite´ spatiale
est mise en de´faut. Ces milieux ont soit une topographie prononce´e soit une forte he´te´roge´ne´ite´ de surface
(montagne, canyon, ville, etc...). En zone de montagne, les contrastes thermiques sont plus importants
entre le sol et l’atmosphe`re situe´ au centre de la valle´e qu’en zone de plaine. En effet, au coucher du soleil,
des vents de valle´e et de pente descendants viennent amplifier le gradient de tempe´rature potentielle positif
forme´ entre le sol et l’atmosphe`re par l’arreˆt du re´chauffement solaire. Au lever du soleil, la convection se
met en place conjointement avec un syste`me de vent de valle´e et de vent de pente montant (Whiteman
2000). La figure 1.7 pre´sente la structure d’un syste`me de vent de valle´e en milieu complexe en pleine
apre`s-midi.
Globalement, les e´le´ments de la C.L.A.C. (C.L.S, C.L.M. et C.E) e´tablis dans la section pre´ce´dente
peuvent se retrouver en milieu complexe avec cependant un couplage entre les processus de valle´e et les
forc¸ages synoptiques. L’analogie de la C.L.A.C. en milieu complexe et plat peut eˆtre faite sous certaines
conditions (valle´e suffisamment large, inversion thermique pas trop forte, ...) que nous pre´sentons dans la
partie III.
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(a)
z [m]
θ[K]
C.L.M.
C.L.S.
Zone d'entrainement
(b)
Figure 1.7 – Structure de la C.L.A.C. au cours de l’apre`s-midi en milieu complexe. (a) La structure
dynamique pre´sente des vents de pente et de valle´e montant. (b) La structure thermique
au centre de la valle´e ressemble a` la structure thermique de la C.L.A.C. en plaine.
2. Les e´quations du mouvement
Les e´quations du mouvement du fluide atmosphe´rique re´sultent de l’application du principe fonda-
mental de la dynamique et des lois de la thermodynamique a` l’atmosphe`re. Les hypothe`ses sous-jacentes
a` leur e´laboration sont :
– L’air atmosphe´rique est conside´re´ comme un milieu continu, Kn
∗ << 1 ;
– On ne´glige la viscosite´ volumique, hypothe`se de Stokes ;
– On conside`re l’air comme un gaz parfait ;
– On conside`re que pour un air sec la chaleur spe´cifique a` pression constante, Cp, la chaleur spe´cifique
a` volume constant Cv et la masse volumique ρ sont constants ;
– On ne´glige l’apport de chaleur par rayonnement et par dissipation de l’e´nergie cine´tique dans l’e´qua-
tion des lois de la thermodynamique.
L’application de ces hypothe`ses au principe fondamental de la dynamique et a` l’e´quation de la chaleur
pour le fluide atmosphe´rique permet d’e´crire le syste`me d’e´quations regroupe´ dans les e´quations 1.6 a` 1.8
avec D./Dt correspondant a` la de´rive´e particulaire e´gale a` ∂./∂t + ui.∂./∂xi. Les e´quations 1.6 et 1.9
pre´sentent l’e´quation de continuite´ et des gaz parfait.
Dρ
Dt
= −ρ∂ui
∂xi
(1.6)
ρ
Dui
Dt
= − ∂P
∂xi
+ µ
∂2ui
∂x2i
+
µ
3
∂
∂xi
(
∂uk
∂xk
)
+ ρgi − 2iαβΩαuβ (1.7)
ρ
DT
Dt
= −ρ∂uk
∂xk
+ µθ
∂2T
∂x2k
(1.8)
P = ρRdT (1.9)
avec i, k, α, β les indices, P , la pression de l’air, T la tempe´rature de l’air, Rd, la constante des gaz parfait
pour une atmosphe`re se`che Rd = 287J.K
−1.kg−1, ρ la masse volumique de l’air, µθ la diffusivite´ ther-
mique de l’air, µ, la viscosite´ dynamique de l’air, ui la ie`me composante du vecteur vitesse de l’air, t le
temps, xi la ie`me composante du vecteur des coordonne´es spatiales,  le tenseur de commutation et Ωα la
composante de la force de Coriolis a` l’indice α. On reconnaˆıt dans le membre de droite de l’e´quation de
Navier-Stokes (Eq. 1.7) : la force de pression − ∂P∂xi , la force des tensions visqueuses µ∂
2ui
∂x2i
+ µ3
∂
∂xi
(
∂uk
∂xk
)
,
∗. Nombre de Knudsen : rapport du libre parcours moyen sur l’e´chelle caracte´ristique du proble`me
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la force de pesanteur ρgi et la force de Coriolis −2iαβΩαuβ .
Pour de´crire la dynamique de l’atmosphe`re, on adjoint a` ce syste`me d’e´quations aux de´rive´es partielles
(E.D.P.) deux approximations couramment utilise´es : l’approximation ane´lastique et l’approximation de
Boussinesq.
L’approximation ane´lastique consiste a` dire que l’e´tat thermodynamique re´el diffe`re peu d’un e´tat
hydrostatique et adiabatique de re´fe´rence et a` conside´rer que le nombre de Mach est petit. On note par
l’indice ”ref” les variables issues de l’e´tat de re´fe´rence. Localement le flux de masse est nul, ainsi l’e´quation
de bilan de masse Eq. 1.6 (ou e´quation de continuite´) devient l’e´quation 1.10. Cette approximation est
utilise´e dans le mode`le atmosphe´rique Me´so-NH (Lafore et al. 1998) mis en oeuvre dans la suite de ce
travail.
∂
∂xi
(ρrefui) = 0 (1.10)
L’approximation de Boussinesq conside`re en plus de l’approximation ane´lastique que les e´chelles des
mouvements verticaux sont petites devant l’e´paisseur de la C.L.A.C. Cette approximation est valable
dans la couche limite atmosphe´rique car la masse volumique varie en moyenne de moins de 10% sur la
verticale. Cette hypothe`se supple´mentaire entraine une condition de flux nul. Moyennant l’approximation
de Boussinesq, le syste`me d’e´quation du mouvement devient :
∂ui
∂xi
= 0 (1.11)
Dui
Dt
= − 1
ρref
∂Pref
∂xi
+ ν
∂2ui
∂x2i
+ ρrefgi − 2iαβΩαuβ (1.12)
DT
Dt
= νθ
∂2T
∂x2i
(1.13)
La principale diffe´rence entre le syste`me de Boussinesq et ane´lastique vient du fait que dans le sys-
te`me ane´lastique on conside`re que la masse volumique varie verticalement contrairement au syste`me de
Boussinesq. Nous nous baserons sur le syste`me de Boussinesq dans la suite de ce chapitre pour simplifier
les e´quations. Ce syste`me d’e´quations aux de´rive´es partielles (E.D.P.) non line´aire est formellement ferme´
pour les variables ui, ρ, T et P . Cependant, l’expe´rience montre que ce syste`me d’e´quations permet de
bien repre´senter la thermodynamique pour des e´coulements laminaires mais pas pour des e´coulements
turbulents. Le recours a` des outils statistiques est ne´cessaire pour traiter le proble`me de turbulence.
Parmi les outils statistiques, il y a la moyenne d’ensemble qui fera l’objet de la prochaine section.
3. Les e´quations moyenne´es et les e´quations
filtre´es
3.1. Moyenne d’ensemble et ergodicite´
D’un point de vue mathe´matique, l’ope´ration de moyenne ide´ale pour l’e´tude de la turbulence est la
moyenne d’ensemble ou espe´rance mathe´matique. Elle se note E(.). Par de´finition, la moyenne d’ensemble
est la moyenne arithme´tique de n expe´riences re´alise´es dans les meˆmes conditions de´finies par l’expe´ri-
mentateur.
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La variable f prend la valeur f (i) au point −→x et a` l’instant t dans l’expe´rience nume´ro i (Eq. 1.14).
E (f (−→x , t)) = lim
n→+∞
n∑
i=1
f (i) (−→x , t)
n
(1.14)
Cette moyenne n’est accessible qu’en laboratoire ou` les conditions sont reproductibles et controˆle´es
par l’expe´rimentateur. Dans la couche limite atmosphe´rique, on ne peut ni controˆler ni reproduire les
conditions d’expe´rimentations. Expe´rimentalement, on a acce`s a` des enregistrements portant sur une
seule re´alisation (n=1) et les moyennes accessibles sont ne´cessairement des moyennes spatio temporelles
voire uniquement temporelles ou spatiales. Pour une turbulence homoge`ne et stationnaire on fait ge´-
ne´ralement l’hypothe`se d’ergodicite´ qui stipule que les moyennes d’ensemble, spatiales, temporelles ou
spatio-temporelles sont e´quivalentes. Cette hypothe`se est tre`s forte car dans la couche limite atmosphe´-
rique la turbulence est loin d’eˆtre homoge`ne et stationnaire. En effet, les conditions de surface induisent
naturellement une he´te´roge´ne´ite´ et le cycle diurne une instationnarite´. Faire cette hypothe`se est cependant
incontournable pour pouvoir caracte´riser la turbulence en milieu naturel.
3.2. Les e´quations aux valeurs moyennes ou de Reynolds
Dans le cas d’un e´coulement stationnaire, on peut assimiler la moyenne d’ensemble a` une moyenne
temporelle (ergodicite´, Eq. 1.15). Cette hypothe`se est a` la base de la de´composition de Reynolds.
E (f (−→x , t)) = f (−→x , t) = 1
∆t
∆t∫
0
f (−→x , t− τ) dτ (1.15)
.¯ de´signe la moyenne temporelle. Le champs instantane´ et ponctuel (f) est de´compose´ en la somme
de la valeur moyenne temporelle et d’une fluctuation autour de cette moyenne correspondant a` la partie
turbulente (Eq. 1.16). Pour alle´ger l’e´criture dans les e´quations suivantes, la de´pendance du temps et de
l’espace a e´te´ omise.
f = f + f ′ (1.16)
Cette de´composition appele´e de´composition de Reynolds ve´rifie les re`gles e´tablies pour les variables
ale´atoires regroupe´es sur les Eq. 1.17 a` 1.22.
f + g = f + g (1.17)
f = f (1.18)
∂f
∂xi
=
∂f
∂xi
(1.19)
αf = αf (1.20)
f ′ = 0 (1.21)
fg = fg + f ′g′ (1.22)
ou` f et g sont deux fonctions du temps et de l’espace d’un champ turbulent.
L’introduction de la de´composition de Reynolds dans les e´quations de Boussinesq conduit aux e´qua-
tions de Reynolds aux valeurs moyennes (Reynolds Averaged Navier Stokes (R.A.N.S.)) e´largie a` l’e´qua-
tion de la tempe´rature potentielle moyenne (Eq. 1.23 a` 1.25). Les de´tails permettant l’obtention de ce
syste`me sont souvent de´crits dans la litte´rature pour qu’ils ne soient pas rappele´s ici (Monin et Yaglom
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1971).
∂ui
∂xi
= 0 (1.23)
Dui
Dt
= − 1
ρref
∂Pref
∂xi
+ ν
∂2ui
∂x2i
+ ρrefgi − 2ijkΩjuk −
∂u′ju
′
i
∂xj
(1.24)
Dθ
Dt
= νθ
∂2θ
∂x2i
− ∂u
′
jθ
′
∂xj
(1.25)
On reconnaˆıt dans le membre de droite les forces de pression, de viscosite´, de Coriolis, de gravite´
et des nouveaux termes u′ju
′
i et u
′
jθ
′. Le produit de u′ju
′
i par la masse volumique de l’e´tat de re´fe´rence,
ρref , s’appelle le tenseur des tensions turbulentes moyennes ou tenseur de Reynolds. Le produit ρrefCp
par u′jθ′ est la composante suivant Oxi du vecteur flux turbulent moyen de chaleur. Ces termes sont de
nouvelles inconnues dans le syste`me d’e´quation. De ce fait le syste`me d’e´quations n’est pas/plus ferme´ en
l’e´tat. Pour re´soudre ce proble`me, on peut de´crire l’e´volution des corre´lations turbulentes (u′ju
′
i et u
′
jθ
′).
Pour e´viter d’alourdir, on pre´sente uniquement l’e´quation d’e´volution de u′ju
′
i (Eq. 1.26).
Du′iu
′
j
Dt
= −
(
u′αu′i
∂uj
∂xα
+ u′αu′j
∂ui
∂xα
)
+ β
(
kju′iθ′ + kiu
′
jθ
′
)
−2ν ∂u
′
i
∂xα
∂u′i
∂xα
− 1
ρ
(
ui
∂P ′
∂xj
+ uj
∂P ′
∂xi
)
− ∂u
′
αu
′
iu
′
j
∂xα
+ν
∂2
(
u′iu
′
j
)
∂x2α
− 2iαβωαu′βu′j − 2jαβωαu′βu′i
(1.26)
De nouvelles inconnues apparaissent du fait de la non line´arite´ initiale de l’e´quation 1.24, ces inconnues
sont les corre´lations triples u′αu′iu
′
j . Il faudrait de nouvelles e´quations pour re´soudre ce proble`me qui ferait
apparaˆıtre une corre´lation d’ordre 4... En effet, chaque e´quation d’e´volution de la corre´lation d’ordre m
fait apparaˆıtre de nouvelles corre´lations inconnues d’ordre m + 1. Le proble`me ne peut donc pas eˆtre
ferme´ de cette manie`re. La solution est de mode´liser les nouvelles inconnues. Il existe une multitude de
mode`les de fermeture des e´quations de Reynolds. Les diffe´rences entre ces diffe´rents mode`les re´sident
dans leurs capacite´s a` reproduire fide`lement le comportement des e´coulements turbulents pour diffe´rentes
configurations, dans les difficulte´s lie´es a` leur imple´mentation et leur re´solution dans les codes de calcul.
Parmi ces mode`les certains utilisent l’e´nergie cine´tique turbulente note´e TKE (ou ECT en franc¸ais) et
de´finit par TKE = 12
(
u′iu
′
i
)
. L’e´quation d’e´volution de l’e´nergie cine´tique turbulente (Eq. 1.27) s’obtient
en sommant (comme exprime´ par la notation d’Einstein ci-dessus) les composantes j de 1 a` 3 de l’e´quation
des corre´lations double (Eq. 1.26).
DTKE
Dt
= −1
ρ
∂
∂xα
(
u′αP ′
)− ∂ (u′αTKE)
∂xα
+ βkαu′αθ′ + u′αu′β
∂uβ
∂xα
−  (1.27)
Les diffe´rents termes de ces e´quations, de gauche a` droite dans le membre de droite, correspondent a` :
− 1ρ ∂∂xα
(
u′αP ′
)
Terme de presso-correlation qui de´crit comment la TKE est redistribue´e
par les variations de pression. Ce terme est souvent associe´ aux oscillations
dans l’air (flottabilite´ ou gravite´) ;
−∂(u′αTKE)∂xα Terme transport de TKE par la turbulence ;
+βkαu′αθ′ Terme de production ou de consommation thermique de la TKE. Ce terme
est ne´gatif durant la nuit et positif en journe´e ;
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+u′αu′β
∂uβ
∂xα
Terme de production dynamique de la TKE, la turbulence peut extraire de
l’e´nergie de l’e´coulement moyen. Ge´ne´ralement, u′αu′β est du signe oppose´
a`
∂uβ
∂xα
, de ce fait avec le signe -, le terme dynamique est un terme de
production de TKE par le champ moyen ;
− = 2ν ∂u′i∂xα
∂u′i
∂xα
Terme de dissipation de la TKE par viscosite´, i.e. conversion de la TKE
en chaleur. Ce terme est toujours ne´gatif.
La pre´sentation de quelques mode`les de fermeture pour les e´quations de Reynolds aux valeurs moyennes
est fait dans la section pre´sentant les mode`les de fermeture.
3.3. Les e´quations filtre´es
Dans le cas d’un e´coulement homoge`ne, si la moyenne d’ensemble est assimile´e a` une moyenne spatiale
note´e .˜ par la suite, on parle de filtrage. Le formalisme du filtre, initialement introduit par Lilly (1967)
et Deardorff (1973) graˆce a` l’essor des simulations nume´riques, est pre´sente´ dans l’Eq. 1.28.
E (f (−→x , t)) = ˜f (−→x , t) = 1
∆x3i
∫∫∫ ∆xi
0
f
(−→x −−→ξ , t) dξi (1.28)
Ce filtre permet de re´soudre les structures ayant une taille de´finit par ∆xi. Le sche´ma d’un spectre
d’e´nergie cine´tique, note´ E(k), d’un e´coulement turbulent en fonction du nombre d’onde k (inverse de la
taille des structures turbulentes) est pre´sente´ sur la figure 1.8. Cette distribution spectrale est l’e´quivalent
spatial des hautes fre´quences de la distribution temporelle pre´sente´e sur la figure 1.4 (zone grise´e a` droite).
Le fait que la densite´ spectrale d’e´nergie de la figure 1.8 s’e´tale continuˆment depuis une grande e´chelle
(note´e L0) jusqu’a` une plus petite e´chelle dite de Kolmogorov (note´e η) est l’illustration de la proprie´te´
bien connue de la turbulence, a` savoir son caracte`re multi-e´chelle et de´sordonne´e.
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Calculée en L.E.S. Modélisée en L.E.S.
Calculée en D.NS.
Modélisée en R.A.N.S.
Figure 1.8 – Spectre de l’e´nergie cine´tique turbulente.
Sur la figure 1.8, les zones I, II et III sont a` la base du concept de cascade d’e´nergie de Kolmogorov.
L’apport d’e´nergie a` la turbulence se fait via l’e´coulement moyen au travers des grosses structures de la
turbulence (I). L’e´nergie contenue dans les grosses structures est transfe´re´e a` taux constant (II) vers les
petites structures jusqu’a` dissipation par viscosite´ (III). L’e´chelle caracte´ristique des grosses structures
s’appelle l’e´chelle inte´grale et se note L0. L’e´chelle caracte´ristique de dissipation s’appelle l’e´chelle de
Kolmogorov et se note η.
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La the´orie e´tablie par Kolmogorov montre que la forme du spectre d’e´nergie cine´tique de la turbulence
dans la zone d’inertielle est une loi en -5/3 (Eq. 1.29).
E(k) = αk−5/3 η < k < L0 (1.29)
avec α, la constante de Kolmogorov (≈ 1.5), , correspond a` la dissipation de l’e´nergie cine´tique turbulente
et k au nombre d’onde. Une description plus de´taille´e sur la partie inertielle du spectre est pre´sente´e dans
la section 1.2 du chapitre 3.
Dans l’ide´al, pour caracte´riser pre´cise´ment l’ensemble des e´chelles de la turbulence, il faudrait que ∆xi
soit de la taille de la plus petite structure turbulente (i.e. de la taille de la structure turbulente au niveau
de la dissipation visqueuse correspondant a` l’e´chelle de Kolmogorov note´e η). L’e´chelle de Kolmogorov
est relie´e a` une e´chelle de longueur et au nombre de Reynolds via la relation 1.30.
hCLA
η
≈ Re3/4 (1.30)
Remarque : En mode´lisation nume´rique, la re´solution du mode`le joue le roˆle de filtre spatial. Ainsi, un
mode`le nume´rique de´fini par un maillage horizontal et vertical de taille ∆xi ne pourra pas re´soudre les
structures de tailles infe´rieures a` ∆xi. Une application nume´rique permet de calculer la taille de maille
ne´cessaire pour re´soudre comple`tement les structures turbulentes. Si hCLA = 1000m et Re = 10
9 alors
η est e´gale a` 10−4m. D’apre`s ces calculs, dans la couche limite atmosphe´rique, la taille de la plus pe-
tite structure turbulente est de l’ordre du dixie`me de millime`tre. Avoir des mailles ayant une taille du
millime`tre n’est pas possible pour l’e´tude de la C.L.A. Pour des proble`mes d’inge´nierie, la simulation
nume´rique directe (S.N.D. en franc¸ais et D.N.S. en anglais) permet la re´solution de telles e´chelles. Une
me´thode alternative existe qui consiste a` re´soudre la partie la plus e´nerge´tique de la turbulence i.e. re´-
soudre les grosses structures. En effet, la plupart de la dynamique de la turbulence est comprise dans les
grosses structures turbulentes. L’ide´e est alors de choisir une taille ∆xi suffisante/adapte´e pour re´soudre
les structures les plus e´nerge´tiques, et parame´trer/mode´liser la queue du spectre comme indique´ sur la
figure 1.8. Dans les e´tudes de la C.L.A.C., la taille de la maille usuellement choisie est de l’ordre de la
centaine de me`tres.
En prenant une taille de maille de l’ordre de la centaine de me`tres, le filtre agit comme un filtre
passe bas en espace. Cette de´marche de simulation porte le nom de simulation des grandes e´chelles de la
turbulence (S.G.E. en franc¸ais ou L.E.S. pour Large Eddy Simulation en anglais). Dans ce cas d’e´tude,
le filtre boite pre´sente´ dans l’e´quation 1.28 est le plus couramment utilise´ dans l’e´tude de la turbulence
dans la C.L.A. Si on applique ce filtre aux champs instantane´s et ponctuels on obtient la de´composition
S.G.E. telle que de´crite par l’Eq. 1.31.
f = f˜ + f˜ ′ (1.31)
.˜ s’appelle la partie re´solue et .˜′ la partie sous maille. Compare´e a` la de´composition de Reynolds,
cette de´composition permet la re´solution explicite de la partie la plus e´nerge´tique de la turbulence. Si
on applique cette fois-ci la de´composition S.G.E. aux e´quations de Boussinesq, on obtient les e´quations
filtre´es de S.G.E. (Eq. 1.32 a` 1.34). Le de´tail des e´tapes de calculs n’est pas pre´sente´ dans ce document
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(Sagaut 1998).
∂u˜i
∂xi
= 0 (1.32)
Du˜i
Dt
= − 1
ρref
∂Pref
∂xi
+ ν
∂2u˜i
∂x2i
+ ρrefgi − 2ijkΩj u˜k −
∂u˜′ju
′
i
∂xj
(1.33)
Dθ˜
Dt
= νθ
∂2θ˜
∂x2i
− ∂u˜
′
jθ
′
∂xj
(1.34)
u˜′αu′i et u˜′αθ′ s’appellent les tenseurs sous-mailles. Dans les e´quations 1.23 et 1.25, les termes moyens
permettent de repre´senter les e´volutions synoptiques, les terme .′ toutes les fluctuations turbulentes (Fig.
1.8). La coupure est situe´e dans le trou spectral. Pour les e´quations 1.32 a` 1.34, les termes moyens .˜
permettent de repre´senter l’e´coulement synoptique mais aussi une partie de la turbulence. Les tourbillons
de tailles supe´rieurs a` ∆xi sont explicitement re´solus. Les petits tourbillons restent quant a` eux mode´lise´s.
Le proble`me de fermeture des e´quations filtre´es est identique au proble`me de fermeture des e´quations de
Reynolds aux valeurs moyennes. L’ajout d’une e´quation d’e´volution pour les moments d’ordre 2 entraˆınera
de nouvelles inconnues d’ordre 3. Mode´liser les tenseurs sous-mailles est donc ne´cessaire. A l’image des
e´quations aux valeurs moyennes de Reynolds, la plupart des mode`les de fermeture prennent en compte
l’e´nergie cine´tique turbulente re´solue a` travers son e´quation d’e´volution (Eq. 1.35).
DTKE
Dt
= −1
ρ
∂
∂xα
(
u˜′αP ′
)
−
∂
(
˜u′αTKE
)
∂xα
+ βkαu˜′αθ′ + u˜′αu′β
∂uβ
∂xα
−  (1.35)
Les diffe´rents termes de ces e´quations, de gauche a` droite dans le membre de droite, correspondent : au
termes de presso-corre´lation qui de´crit comment la TKE est redistribue´e par les variations de pression
sous-maille, au terme transport de TKE par la turbulence sous-maille, au terme de production ou de
consommation thermique de la TKE, au terme de production dynamique de la TKE et au terme de
dissipation de la TKE par viscosite´. La forme de cette e´quation est similaire a` la forme de l’e´quation
d’e´nergie cine´tique turbulente (Eq. 1.27).
4. Mode`les de fermeture
4.1. Mode`les de fermeture des e´quations moyenne´es ou de Reynolds
Les mode`les de fermeture les plus couramment utilise´s pour les e´quations de Reynolds aux valeurs
moyennes sont base´s sur le concept de viscosite´ turbulente qui repose sur l’existence, au sein des couches
cisaille´es a` grand nombre de Reynolds, d’une re´gion assez e´tendue d’e´quilibre approximatif entre la produc-
tion d’e´nergie cine´tique turbulente (extraite des grosses structures) et la dissipation turbulente (dissipe´e
aux petites e´chelles) (Eq. 1.27). Cette hypothe`se se traduit par les relations suivantes :
u′αu′i = νt
∂ui
∂xα
(1.36)
u′iθ′ = αt
∂θ
∂xi
(1.37)
avec νt, la viscosite´ turbulente et αt la diffusivite´ turbulente qui correspondent aux termes que l’on
doit mode´liser. La viscosite´ turbulente correspond au produit d’une e´chelle de vitesse par une e´chelle de
longueur. L’e´chelle de longueur utilise´e correspond a` la longueur de me´lange note´e lm et l’e´chelle de vitesse
turbulente soit au produit de la longueur de me´lange par le gradient de vitesse ou par la racine carre´
de l’e´nergie cine´tique turbulente. Parmis les mode`les principalement utilise´s pour mode´liser la viscosite´
turbulente, il y a :
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– Les mode`les alge´briques de Prandtl et celui de Michel et al. (1969) qui mode´lise la viscosite´ turbu-
lente en fonction de la longueur de me´lange et du gradient de vitesse, νt = f(lm,
∂uj
∂xi
) avec f une
fonction qui de´pend du mode`le ;
– Le mode`le a` une e´quation de transport de Spalart et Allmaras (1992) qui re´soud une e´quation
d’e´volution de la viscosite´ turbulente ;
– le mode`le de Prandtl-Kolmogorov ou mode`le TKE-L qui re´soud une e´quation d’e´volution de l’e´nergie
cine´tique turbulente (Eq. 1.27) et mode´lise le taux de dissipation, d’apre`s Kolmogorov, a` partir de
l’e´nergie cine´tique turbulente et la longueur de me´lange. La viscosite´ turbulente a donc la forme
suivante : νt = Cml
2
mTKE
1/2 avec Cm, une constante de fermeture ;
– Le mode`le a deux e´quations de transport aussi nomme´ TKE −  de Jones et Launder (1972) est
certainement le mode`le le plus re´pandu dans les approches de mode´lisation R.A.N.S. avec νt =
Cν
TKE2
ε .
Dans la couche limite atmosphe´rique nous n’utiliserons pas le syste`me d’e´quations aux valeurs moyennes
de Reynolds car nous souhaitons re´soudre ”plus” explicitement les grandes structures turbulentes. Nous
utilisons donc le syste`me d’e´quation de la simulation des grandes e´chelles de la turbulence.
4.2. Mode`les de fermeture des e´quations filtre´es
Pour fermer le syste`me d’e´quations filtre´es (Eq. 1.32 a` 1.34), deux grandes strate´gies de mode´lisation
se confrontent :
– La mode´lisation structurelle : qui consiste a` mode´liser les termes sous-mailles sans connaissance
de la nature des interactions inter-e´chelles. Cette technique ne´cessite une grande connaissance de
la structure des petites e´chelles de la turbulence et est de ce fait tre`s peu utilise´e en e´tude de la
turbulence dans la C.L.A.C. ;
– La mode´lisation fonctionnelle : qui rend compte de l’interaction entre e´chelles re´solues et e´chelles
sous-mailles. La mode´lisation consiste a` repre´senter les effets dissipatifs et dispersifs des me´canismes
de transfert d’e´nergie entre sous maille et re´solue. Ce type de mode´lisation est tre`s utilise´e en
C.L.A.C.
La strate´gie de la mode´lisation fonctionnelle consiste a` trouver les fonctions permettant de lier les
termes sous-mailles aux termes re´solus :
u˜′αu′i = F (u˜i) (1.38)
u˜′iθ′ = H(θ˜) (1.39)
avec les fonctions F et H a` de´terminer.
Les mode`les de fermeture pre´sente´s pour la simulation des grandes e´chelles de la turbulence se basent
sur le concept de viscosite´ turbulente initialement introduit pour les e´quations de Reynolds. Les viscosite´s
appele´es viscosite´s sous-mailles sont note´es Ku (ou parfois note´e dans la litte´rature Km) pour le tenseur
de Reynolds et Kθ (ou Kh) pour le flux turbulent de chaleur. Dans la suite, on gardera la notation en Ku
et Kθ. Les mode`les conceptuels a` viscosite´ turbulente expriment les inconnues u˜′αu′i et θ˜′u
′
i en fonction
du produit des viscosite´s sous-maille et des gradients des champs re´solus (Eq. 1.40 et 1.41).
u˜′αu′i = F (u˜i) = Ku
∂u˜i
∂xα
(1.40)
u˜′iθ′ = H(θ˜) = Kθ
∂˜θ
∂xi
(1.41)
L’objectif a` ce stade est donc de de´crire explicitement ces nouvelles inconnues Ku et Kθ. Pour cela, de
nombreux mode`les sont disponibles dans la litte´rature. Nous ne retiendrons que ceux les plus couramment
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utilise´s. La viscosite´ turbulente correspond au produit d’une e´chelle de vitesse par une e´chelle de longueur.
L’e´chelle de longueur utilise´e correspond a` la taille de la maille dans la simulation S.G.E. et l’e´chelle de
vitesse turbulente soit au produit de la longueur de la maille par le gradient de vitesse (Smagorinsky
1963) ou par la racine carre´e de l’e´nergie cine´tique turbulente (Lilly 1967; Deardorff 1973; Sommeria
1976; Moeng 1984; Schmidt et Schumann 1989). On note l’analogie avec les mode`les de Prandtl et de
Prandtl-Kolmogorov pre´sente´s dans le cadre des mode`les R.A.N.S.
a. Mode`le de Smagorinski (1963)
Le premier mode`le de fermeture visant a` mode´liser les coefficients d’e´changes sous-mailles pour la
S.G.E. date des anne´es 60 avec le mode`le de Smagorinsky (1963) (Eq. 1.42).
Ku = Kθ = (CS∆)
2
[
1
2
(
∂u˜i
∂xj
+
∂u˜j
∂xi
)2]1/2
(1.42)
avec CS (= 1/pi (3α/2)
−3/4
= 0.18), la constante de Smagorinski obtenu par inte´gration du spectre
d’e´nergie cine´tique de Kolmogorov (Eq. 1.29) entre 0 et la fre´quence de coupure kc (= pi/∆) et ∆, la racine
cubique de la taille de la maille ((∆x∆y∆z)1/3). Cette formulation est tre`s succincte et ne distingue pas
le poids relatif des effets dynamique et thermique sur la production/inhibition de la turbulence. De plus,
on remarque qu’aucune information sur la turbulence sous-maille n’est pre´sente dans cette formulation,
seule la forme du spectre de l’e´nergie cine´tique turbulente est suppose´e.
b. Mode`le de Lilly (1967)
Pour essayer de palier a` ce manque, Lilly (1967) propose que les viscosite´s sous-mailles de´pendent de
la structure de la turbulence sous maille. Il montre que cette turbulence sous maille est de´termine´e par
l’e´nergie cine´tique turbulente sous-maille. L’introduction de l’e´quation d’e´volution de l’e´nergie cine´tique
turbulente (Eq. 1.35) dans le syste`me d’e´quation permet d’avoir plus d’information sur la turbulence
et ainsi de mieux documenter les viscosite´ sous-mailles. Le taux de dissipation de l’e´nergie cine´tique
turbulente est souvent mode´lise´, selon les hypothe`ses de Kolmogorov, a` partir de l’e´nergie cine´tique
turbulente et une longueur caracte´ristique. Le formalisme de ce mode`le sous-maille est pre´sente´ dans les
e´quations 1.43 et 1.44.
Ku = Kθ = Ck.∆.TKE
1/2 (1.43)
ε = Cε
TKE3/2
∆
(1.44)
avec Cε et Ck des constantes de fermeture. Deardorff (1970b) a e´te´ le premier a` appliquer le mode`le de
Lilly nume´riquement.
c. Mode`le de Deardorff (1973)
Contrairement a` Lilly (1967) et Smagorinsky (1963), Deardorff (1973) propose de se´parer les expres-
sions des viscosite´s sous-maille thermique, Kθ et dynamique Ku. Ce mode`le base´ sur celui propose´ par
Lilly (1967) est pre´sente´ dans les e´quations 1.45 a` 1.46.
Ku =
4
15
.
∆
Cm
.TKE1/2 (1.45)
Kθ =
2
3
.
∆
Ch
.TKE1/2 = 2.5
Cm
Ch
Ku (1.46)
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avec Cm et Ch, deux constantes de fermeture. Une ame´lioration de ce mode`le se rapprochant de la
formulation de Lilly (1967) a e´te´ propose´e par Deardorff (1980) (Eq. 1.47 et Eq. 1.48).
Ku = Ck.lk.TKE
1/2 (1.47)
Kθ =
(
1 +
2.lk
∆
)
Ku (1.48)
ε = Cε
TKE3/2
lε
(1.49)
Cette formulation fait intervenir lε la longueur de me´lange caracte´ristique de la dissipation visqueuse et
lk, la longueur de me´lange propose´e par Deardorff (1980). Ces longueurs caracte´ristiques sont pre´sente´es
dans l’e´quation 1.50.
lk = lε = min
(
∆x, 0.76
√
TKE
N
)
(1.50)
∆x correspond a` la taille de la maille dans la direction x. L’e´nergie cine´tique turbulente sous-maille
(T.K.E.) est obtenue par re´solution d’une e´quation d’e´volution du type Eq. 1.27. Cette formulation prend
en compte la stabilite´ de l’atmosphe`re (Eq. 1.50) via la fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨, N qui permet de
quantifier la stabilite´ de l’atmosphe`re et est de´finie par :
N =
√
g
θ
∂θ
∂z
(1.51)
avec g, l’acce´le´ration de la pesanteur, z l’altitude et θ, la tempe´rature potentielle de´finie par l’e´quation
1.4. La fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨ correspond a` la fre´quence d’oscillation d’une masse de fluide e´carte´e
de sa position d’e´quilibre et rappele´e soit par gravite´ soit par la pousse´e d’Archime`de suivant le signe du
gradient vertical de tempe´rature potentielle. Une oscillation se produit si et seulement si N2 > 0, i.e. si
le gradient vertical de tempe´rature potentielle est positif. Dans le cas contraire, les oscillations pre´sentes
dans l’atmosphe`re tendent a` se dissiper par la stratification thermique. En effet dans ce cas, le gradient
vertical de tempe´rature potentielle e´tant ne´gatif, la parcelle d’air est soumise a` la convection et va avoir
tendance a` s’e´carte´e encore plus de sa position initiale.
Ce sche´ma est adapte´ aux simulations des grandes e´chelles de la turbulence avec des mailles ayant
une re´solution de l’ordre de 100 me`tres et permet de re´soudre la turbulence tridimensionnelle. En effet,
cette parame´trisation permet de rendre compte de la longueur d’e´change turbulent avec l’e´volution de la
stratification thermique. La simulation des grandes e´chelles de la turbulence impose que ∆x, la taille de
la maille soit situe´e dans la partie inertielle du spectre de la turbulence (Fig. 1.8). En revanche, pre`s de la
surface, la taille horizontale des structures turbulentes contenant l’e´nergie sont fonctions de la distance au
sol (voir Counihan (1975) pour une revue de ce phe´nome`ne), de ce fait une simulation des grandes e´chelles
de la turbulence avec des mailles cubique ne peut pas pre´dire correctement les champs re´solus pre`s de
la surface. La turbulence pre`s de la surface est alors principalement contenue dans les parame´trisations
sous-mailles ce qui a comme conse´quence imme´diate une surproduction du cisaillement et donc de la
turbulence pre`s de la surface (Mason et Thomson 1992; Andren et al. 1994; Sullivan et al. 1994). Il a e´te´
montre´ que cette erreur peut contaminer toute la solution dans la couche limite atmosphe´rique a` travers
les flux verticaux de flottabilite´ (Khanna et Brasseur 1998). Une des solutions est d’utiliser le mode`le de
longueur de me´lange de Prandtl lk = lε = κz pre`s de la surface ou` κ est la constante de von Ka`rma`n.
En revanche pour des simulations des grandes e´chelles de la turbulence avec un maillage cubique cette
diffe´renciation de longueur de me´lange pre`s du sol a peu d’effet (Mason 1989). Une des alternatives est
d’augmenter la constante Cε pre`s de la surface qui entraˆınera une augmentation de la dissipation de la
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turbulence et donc une diminution de la turbulence selon la relation 1.52 :
Cε = 0.19 + 0.51
lk
∆
(1.52)
avec ∆ la racine cubique de la taille de la maille. De nombreux mode`les simulant les grandes e´chelles sont
base´s sur cette fermeture (Deardorff 1980; Moeng 1984).
d. Mode`le de Redelsperger et Sommeria (1981)
Contrairement aux pre´ce´dents mode`les, Redelsperger et Sommeria (1981) proposent d’introduire un
terme permettant de prendre en compte la stabilite´ de l’atmosphe`re note´e φ3 dans les relations des
viscosite´s sous-mailles. La stabilite´ de l’atmosphe`re est e´value´e par le nombre de Richardson turbulent,
Rθ. Ce nombre ressemble a` celui pre´sente´ pre´ce´demment sur l’e´quation 1.3 mis a` part que l’e´chelle de
vitesse caracte´ristique est celle du mouvement turbulent (TKE1/2) plutoˆt que de l’e´coulement moyen U .
Ce mode`le est de´crit dans les e´quations 1.53 a` 1.57.
Ku = Ck.lk.TKE
1/2φ3 (1.53)
Kθ =
(
1 +
2.lk
∆
)
Ku (1.54)
φ3 =
1
1 + CRθ
(1.55)
Rθ =
βl2k
TKE
∂θ˜
∂z
(1.56)
ε = Cε
TKE3/2
lε
(1.57)
avec C et Cε = 0.7 deux constantes. Les longueurs caracte´ristiques de me´lange et de dissipation sont
identiques. Ce mode`le souffre du meˆme de´faut que le mode`le de Lilly (1967), i.e. d’une surproduction
d’e´nergie cine´tique turbulente pre`s du sol. Contrairement a` Deardorff (1980) qui, pour corriger ce de´faut,
a augmente´ la valeur de la constante Cε pre`s du sol, Redelsperger et al. (2001) proposent de re´duire les
valeurs de lε et de lk pre`s de la surface. L’expression de ces deux longueurs est exprime´e par les e´quations
1.58 et 1.59.
lk = (1− γ)AzfLMO
( z
L
)
+ γ∆ (1.58)
lε = (1− γ)AzgLMO
( z
L
)
+ γ∆ (1.59)
ou` fLMO et gLMO sont des fonctions du nombre adimensionnel z/LMO, le crite`re de Monin-Obukhov
qui est le pendant du nombre de Richardson pour la couche limite de surface (Businger et al. 1971;
Wyngaard et Cote´ 1974; Redelsperger et al. 2001). ∆ est de´finie comme la racine cubique du volume de
la maille ; γ est un facteur variant entre 0 et 1, il controˆle la transition entre la couche de surface et la
couche de me´lange ; A = α3/2κC =
1
α1/2
κ
Ck
= 2, 79 avec α la constante de Kolmogorov (α = 1, 6) et κ
la constante de von Ka`rma`n (κ = 0, 4). Ce sche´ma permet d’ame´liorer la pre´diction des profils pour les
quantite´s moyennes dans la couche limite superficielle (Redelsperger et al. 2001).
Les mode`les de Lilly (1967), Deardorff (1973) et Redelsperger et Sommeria (1981) permettent de
mieux repre´senter la turbulence dans la couche limite atmosphe´rique que celui propose´ par Smagorinsky
(1963). En effet, l’ajout de l’e´nergie cine´tique turbulente permet d’apporter l’information ne´cessaire pour
une meilleure reproduction de la dynamique de l’e´coulement turbulent. Cependant, les constantes de
fermeture Ch, Cm et Ck sont e´tablies selon la the´orie de Kolmogorov dans des conditions de simulation
particulie`re et dans des cas de turbulence homoge`ne et isotrope. La question de la validite´ de la turbulence
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homoge`ne et isotrope se pose dans des conditions de simulation de terrains re´els (he´te´roge`nes et a` oro-
graphie marque´e). De nombreuses valeurs pour ces constantes existent dans la litte´rature pour s’adapter
aux conditions de simulation. Un test de sensibilite´ a` ces valeurs a e´te´ fait sur un cas ide´al de simulation
d’une couche limite convective se`che, il est pre´sente´ dans la Partie 2.
e. Mode`le dynamique de Germano (1991)
Malgre´ les calibrations des constantes de fermeture des mode`les pre´ce´dents pour chaque simulation,
ces mode`les restent globalement trop dissipatifs (Mason et Thomson 1992; Porte´-Agel et al. 2000). Pour
e´viter d’avoir des calibrations au cas par cas a` re´aliser, un mode`le dynamique de calcul des constantes
de fermeture a e´te´ propose´ (Germano et al. 1991). Ce mode`le permet de calculer les coefficients au cours
de la simulation ; l’inconve´nient de ce mode`le re´side dans le fait qu’il ne´cessite une direction privile´gie´e
dans l’e´coulement et est de ce fait pas applicable aux surfaces he´te´roge`nes. Des formulations locales de
ce mode`le ont e´te´ de´veloppe´es pour pallier a` ce proble`me et pour permettre des applications du mode`le
dynamique aux terrains he´te´roge`nes et complexes (Ghosal et al. 1995; Piomelli et Liu 1995; Bou-Zeid et al.
2005; Talbot et al. 2012).
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Une des the´ories tre`s utilise´es dans les e´tudes de la C.L.A. est la the´orie des similitudes de Monin-
Obukhov. Cette the´orie a e´te´ initialement applique´e a` la C.L.S. avec un vent non nul. L’utilisation de la
the´orie des similitudes de couche limite me´lange´e, de convection libre localement et de Rossby sont aussi
utilise´es dans les e´tudes de l’atmosphe`re.
Dans ces approches, tous les e´tats thermiques (stable, neutre et instable) sont de´crits. Pour la couche
limite stable, la the´orie des similitudes de Monin-Obukhov permet de de´crire les profils verticaux de
quelques variables proche du sol (Businger et al. 1971; Wyngaard et al. 1971; Caughey et Palmer 1979),
une extension a` l’ensemble de la couche limite stable a aussi e´te´ utilise´ (Nieuwstadt 1984; Wyngaard
2010). Pour le cas de la couche limite neutre, on utilise ge´ne´ralement les limites des expressions e´tablies
dans le cas de l’e´tat stable de l’atmosphe`re (Wyngaard et al. 1971; Panofsky et al. 1977). L’e´tat instable
est de´crit dans ce chapitre. Cet e´tat a fait l’objet de nombreuses e´tudes expe´rimentales et nume´riques
(Businger et al. 1971; Lenschow 1974; Kaimal et al. 1976; Sorbjan 1986; Moeng et Wyngaard 1984).
Notre objectif est de s’appuyer sur ce cadre the´orique pour proposer une de´marche d’e´valuation de notre
strate´gie de simulation (Partie II). Elle concerne des situations atmosphe´riques et des conditions topo-
graphiques pour lesquelles les hypothe`ses de la the`orie des similitudes sont respecte´es. Dans ce cadre, la
the´orie des similitudes est la re´fe´rence lorsqu’il s’agit d’e´valuer des simulations des grandes e´chelles de la
turbulence (Moeng 1984; Cuxart et al. 2000).
Dans ce chapitre on pre´sente la the´orie des similitudes applique´e aux diffe´rentes couches de la C.L.A.C,
on commence par de´crire la the´orie des similitudes applique´e a` la C.L.S. via la the´orie de Monin-Obukhov
et le cas de la convection libre localement, puis on pre´sente la the´orie des similitudes dans la couche limite
me´lange´e. Pour finir on pre´sente son extension a` toute la C.L.A.C.
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1. Analyse dimensionnelle de la couche limite
atmosphe´rique
L’homoge´ne´ite´ dimensionnelle constitue une contrainte qui conditionne la forme des relations entre
parame`tres physiques. Plus pre´cise´ment, une relation entre n parame`tres α1, α2, ... , αn, peut s’e´crire
sous la forme d’une relation entre (n − r) combinaisons sans dimension de ces parame`tres, ou` r de´signe
le nombre de dimension du proble`me. Les combinaisons sont appele´es parame`tres pii et de´finissent la
nature du phe´nome`ne. Chaque combinaison sans dimension est constitue´e a` l’aide des parame`tres d’un
ensemble libre maximum, par exemple α1, α2, ... , αr et de l’un des parame`tres de l’ensemble comple´-
mentaire, ici αr+1, αr+2, ... , αn . Cet e´nonce´ est connu sous le nom de the´ore`me pi de Vaschy-Buckingham.
L’analyse dimensionnelle sugge`re la forme des relations entre les parame`tres, mais ne la prouve pas,
et laisse inde´termine´e des fonctions qui sont de´termine´es a` l’aide d’expe´rience ou de the´orie.
Si les grandeurs physiques adimensionnalise´es ne de´pendent que de parame`tres pii identiques, alors on
parle de similitude.
L’adimensionnalisation ne´cessite de se donner des parame`tres pertinents uniquement base´s sur l’intui-
tion physique et l’expe´rience. Un choix judicieux de ces parame`tres conduira a` une meilleure pre´vision.
L’analyse dimensionnelle a largement e´te´ utilise´e dans l’e´tude de la couche limite atmosphe´rique depuis le
texte historique de Monin et Obukhov (1954). En revanche, son application est base´e sur des hypothe`ses
et les re´sultats ne seront valides que dans le cadre de ces hypothe`ses. Son application est pre´sente´e dans
la prochaine section.
2. The´orie des similitudes et loi d’e´chelle
2.1. Cas de la C.L.S.
Les the´ories des similitudes e´tablies dans la couche limite de surface (30 premiers me`tres de l’atmo-
sphe`re) se basent sur les hypothe`ses suivantes :
– On conside`re que la C.L.A. se de´veloppe au-dessus d’une surface plate et homoge`ne horizontalement ;
– On ne´glige les forces de pression et de Coriolis devant les forces d’inertie ;
– On ne´glige l’influence de la couche limite me´lange´e (C.L.M.) ;
– On conside`re le fluide non visqueux Re >> 1.
Il s’agit de de´finir les parame`tres pertinents pour utiliser le the´ore`me pi de Vaschy-Buckingham. Nous
allons e´voquer l’exemple ge´ne´ral applique´ a` la couche limite de surface puis le cas de la convection libre
(sans vent horizontal).
a. The´orie des similitudes de Monin-Obukhov
La the´orie des similitudes de Monin-Obukhov est e´tablit pour la couche limite surfacique uniquement
posse´dant un vent non nul (Monin et Obukhov 1954; Sorbjan 1986; Wyngaard 2010). Les parame`tres
pertinents qui permettent de de´finir la couche de surface pour une atmosphe`re se`che avec un vent non
nul sont :
– une altitude que l’on appellera z(m) ;
Pianezze Joris 30/214
2. The´orie des similitudes et loi d’e´chelle
– une e´chelle de vitesse : si on se place dans un syste`me d’axes ade´quats (u dans la direction prin-
cipale de l’e´coulement), la somme des flux de quantite´ de mouvement sera e´gale a` −u2∗(m2.s−2) =
−u′iu′j(m2.s−2) avec u∗, la vitesse de frottement ;
– le flux de chaleur en surface note´ Q0(K.m.s
−1) ;
– contrairement aux e´tudes de la turbulence en conduite, l’influence de la flottabilite´ n’est pas ne´gli-
geable et on introduit g/θ0(m.K
−1.s−2) dans les parame`tres pertinents.
L’e´chelle de tempe´rature note´e T∗ est de´finie comme e´tant e´gale a` Q0 = u∗T∗. Comme elle est une
combinaison de deux parame`tres pertinents, cette e´chelle ne compte pas comme un parame`tre de plus.
4 parame`tres pertinents (n = 4) permettent de de´crire le proble`me (z,Q0,−u2∗, g/θ0), 3 dimensions
(r) (le kelvin, le me`tre et la seconde) suffisent a` de´crire les 4 parame`tre pertinents. Le the´ore`me pi de
Vaschy-Buckingham donne donc un seul nombre adimensionnel (n− r) note´ pi :
pi =
zQ0g
u3∗θ0
(2.1)
Dans la couche limite de surface, plus on s’e´loigne de la surface plus la production verticale de la
turbulence cine´matique de´croit et ce plus rapidement que la production verticale de la turbulence par
flottabilite´ (Eq. 1.27). L’altitude a` laquelle le terme de production par flottabilite´ e´galise la production
cine´matique correspond a` une e´chelle de longueur caracte´ristique pour la couche limite de surface et
correspond a` la longueur de Monin-Obukhov et est note´e LMO (Eq. 2.2).
LMO = − u
3
∗θ0
κgQ0
(2.2)
avec κ la constante de Von Karman.
La the´orie des similitudes de Monin-Obukhov e´tablit que toutes grandeurs turbulentes adimensionna-
lise´es par les parame`tres pertinents sont fonction de l’indice de Monin-Obukhov z/LMO avec z la hauteur
par rapport au sol et LMO la longueur de Monin-Obukhov de´finie par l’Eq. 2.2.
pi =
zκQ0g
u3∗θ0
=
z
LMO
(2.3)
Cette grandeur adimensionnelle rend compte de la stabilite´ de l’atmosphe`re, elle est positive en re´gime
stable (Q0 < 0), nulle en re´gime neutre (Q0 = 0) et positive en instable (Q0 > 0). Elle est le pendant du
nombre de Richardson pour la the´orie des similitudes. Le nombre de Richardson est cependant applique´
a` toute la C.L.A.C. tandis que le nombre de Monin-Obukhov a` la C.L.S. uniquement.
b. Cas de la convection libre localement
Dans le cas de la convection libre localement (”localement” car applique´e a` la C.L.S.), la vitesse de
frottement n’a que tre`s peu de sens puisqu’il n’y a pas de vent moyen. L’analyse dimensionnelle indique
alors qu’il n’y a plus aucun nombre adimensionnel. Ainsi, a` partir des 3 parame`tres z, Q0 et g/θ0, il est
possible de construire une vitesse caracte´ristique de convection libre wLF (”LF”pour local free convection),
selon :
wLF = (αgzQ0)
1/3
(2.4)
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La variance des fluctuations de vitesse verticale et de tempe´rature adimensionne´es par ces parame`tres
pertinents s’e´crivent :
< w′2 >
w2LF
= Aw′2 (2.5)
< θ′2 >
θ2LF
= Aθ′2 (2.6)
(2.7)
avec Aw′2 et Aθ′2 deux constantes obtenues expe´rimentalement ou par expe´riences nume´riques. θLF est
la tempe´rature caracte´ristique de la convection θLF = Q0/wLF .
Si on re´e´crit les e´quations 2.5 et 2.6 en fonction du nombre de Monin-Obukhov, on obtient :
< w′2 >
u2∗
= Aw′2
(
− z
LMO
)2/3
(2.8)
< θ′2 >
T 2∗
= Aθ′2
(
− z
LMO
)−2/3
(2.9)
D’un point de vue expe´rimental, il est inte´ressant de remarquer que, de meˆme qu’en turbulence hy-
drodynamique la loi en r2/3 s’observe pour des nombres de Reynolds supe´rieur a` quelques milliers, les
expe´riences du Kansas (Wyngaard et al. 1971) montrent que le re´gime de convection libre localement
s’observe de`s que l’indice de Monin-Obukhov de´passe quelques unite´s.
2.2. Extension a` l’ensemble de la C.L.A.C.
Lenschow (1974) propose une expression pour le profil vertical du flux de chaleur sensible (Eq. 2.10).
< w′θ′ >
Q0
= 1− 1.2
(
z
zi
)
(2.10)
Adimensionalise´ par Q0, le flux de chaleur de´pend line´airement du rapport z/zi. Cette expression est
valable jusqu’a` z < 0.87zi d’apre`s Lenschow (1974). Il ne se base pas sur une analyse dimensionnelle mais
sur l’e´quation des bilans de fluctuations de l’e´nergie. Il montre moyennant des hypothe`ses de stationnarite´
et d’homoge´ne´ite´ spatiale que la de´rive´e temporelle seconde du flux de chaleur est nulle, ce qui se tra-
duit par l’obtention d’une relation line´aire pour la de´pendance du flux de chaleur en fonction de l’altitude.
L’ensemble des relations e´tablies en fin du paragraphe 2.1 sont valables dans la couche limite de sur-
face uniquement. Au sommet de la couche limite surfacique, ces relations ne sont plus valables a` cause
de la couche me´lange´e situe´e juste au-dessus de la C.L.S. (Deardorff 1979). Les parame`tres pertinents
pour la C.L.M. sont alors Q0, g/θ0, z, u∗ et zi. A partir de ces parame`tres pertinents, on peut construire
w∗ la vitesse convective e´gale a` (αgziQ0)
1/3
. Une e´chelle de tempe´rature est construite a` partir de deux
parame`tres pertinents que l’on note θ∗ = Q0/w∗.
L’e´chelle de la vitesse convective peut s’exprimer en fonction de l’indice de Monin-Obukhov (Eq. 2.3) :
w∗ = (αgziQ0)
1/3
= κ−1/3u∗
(
z
LMO
)1/3
(2.11)
Par ne´cessite´ dimensionnelle et par injection de l’e´chelle de la vitesse convective (Eq. 2.11) dans les
e´quations 2.8 et 2.9 et par absence de direction privile´gie´e de l’e´coulement la the´orie des similitudes pour
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la C.L.S. convertie avec les parame`tres de la C.L.M. (Kaimal et al. 1976) donne les relations suivantes :
< w′2 >
w2∗
= κ2/3Cw′2
(
z
zi
)2/3
(2.12)
< θ′2 >
θ2∗
= κ−2/3Cθ′2
(
z
zi
)−2/3
(2.13)
avec Cw′2 et Cθ′2 des constantes qui sont de´termine´es expe´rimentalement/nume´riquement.
L’analyse dimensionnelle et la the´orie des similitudes proposent que les variables turbulentes dans
l’ensemble de la C.L.A.C. soient fonction de z/zi uniquement. Il est ne´cessaire de connaˆıtre la forme de
ces fonctions. Pour cela, on s’appuie sur des donne´es expe´rimentales pour lesquelles les hypothe`ses de sol
plat et homoge`ne sont ve´rifie´es au mieux. Plusieurs campagnes de mesure ont e´te´ re´alise´es dans les anne´es
1970, en particulier les ce´le`bres campagnes Kansas 1968 et Minnesota 1976 (Kaimal et Wyngaard 1990).
Ces campagnes ont e´te´ re´alise´es dans les grandes plaines ame´ricaines (homoge`nes et plates), des conditions
ide´ales pour la mise en oeuvre des instruments de mesure de la turbulence et pour l’e´tablissement des lois
de la the´orie des similitudes.
Wyngaard et al. (1971) propose une loi de similitude sur le profil vertical des fluctuations de vitesse
turbulentes en prenant Cw′2 = 1.8. Kaimal et al. (1976) proposent des lois de similitude pour la variance
des fluctuations de tempe´rature en prenant Cθ′2 = 1.8. Ces lois de similitudes sont pre´sente´es dans les
e´quations 2.14 a` 2.15. Ces profils verticaux sont fonctions de la constante de Von Ka´rma´n, κ. Durant
la campagne Kansas 1968, la constante de Von Ka´rma´n est trouve´e e´gale a` 0.35. Wieringa (1980) a
de´montre´ que durant cette campagne la constante de Von Ka´rma´n avoisinait les 0.4 et pas les 0.35
comme initialement trouve´, la valeur de cette constante (0.4) est utilise´e dans la suite de ce document.
Les relations 2.14 et 2.15 tiennent compte de la valeur de cette constante.
< w′2 >
w2∗
= 1.96
(
z
zi
)2/3
(2.14)
< θ′2 >
θ2∗
= 1.66
(
z
zi
)−2/3
(2.15)
Une extension a` l’ensemble de la C.L.A.C. de la the´orie des similitudes pour la variance des fluctuations
verticales de vitesse a e´te´ e´tablie par Wyngaard et al. (1971) (Eq. 2.16). Cette loi est le prolongement de
la loi pre´ce´demment pre´sente´e (Eq. 2.14).
< w′2 >
w2∗
= 1.96
(
z
zi
)2/3(
1− 0.8
(
z
zi
))2
(2.16)
Pre`s du sol pour z/zi << 1, on retrouve la loi de similitude pre´sente´e e´quation 2.14.
Sorbjan (1991) et Moeng (1984) proposent e´galement pour la variance des fluctuations de vitesse
verticale et pour la variance des fluctuations de tempe´rature deux formulations qui inte`grent les effets
d’entraˆınement. La premie`re (Sorbjan 1991) est base´e sur des observations, et la deuxie`me (Moeng 1984)
sur des simulations nume´riques. En effet, l’impact sur les profils de tempe´rature du me´lange entre l’atmo-
sphe`re libre et la C.L.A.C. dans la zone d’entraˆınement peut eˆtre tre`s important et ne´cessite d’eˆtre pris
en compte dans les lois de similitudes (Caughey et al. 1982).
La zone d’entraˆınement est caracte´rise´e par deux parame`tres R et D. R est le rapport entre le flux
de chaleur au sommet de la C.L.A. (Qi) et le flux de chaleur a` la surface (Q0). D est le rapport entre
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l’e´paisseur de la couche d’entraˆınement ∆CE et la hauteur de la zone d’inversion zi. Ces parame`tres sont
illustre´s sur la Figure 2.1.
Qi Q0
z
0
C.L.S.
C.E.
C.L.M.
zi Δ
Figure 2.1 – De´termination des parame`tres R et D qui caracte´risent la zone d’entraˆınement.
La loi de Sorbjan (1991) base´e sur des observations est la suivante :
< θ′2 >
θ2∗
= C2b
(1− z/zi)4/3
(z/zi)
2/3
+ C2tR
4/3 (z/zi)
4/3
(1− z/zi +D)2/3
(2.17)
avec C2b = 2.25, C2t = 6, D = 0.1 et R = −0.2.
Wyngaard et Brost (1984) de´composent les champs turbulents en deux composantes de diffusion
”bottom-up” (indice´e b) associe´ a` la surface et ”top-down” (indice´e t) associe´ a` la zone d’entraˆınement.
Ces notations sont utilise´es dans la suite de ce document. La loi de Moeng et Wyngaard (1984) est base´e
sur des re´sultats de simulation des grandes e´chelles de la turbulence. La connaissance des sources de
variance des fluctuations de tempe´rature permet d’identifier les termes de diffusion ”bottom-up” et les
termes de transfert ”top-down”. Cette loi s’exprime par :
< θ′2 >
θ2∗
= fb + 2Rftb +R
2ft (2.18)
avec fb, ftb et ft des fonctions de z/zi qui se´parent la C.L.A. en trois parties distinctes : la C.L.S,
la zone d’entraˆınement (C.E.) et la C.L.M. Ces fonctions de similitude sont propose´es par Moeng et
Wyngaard (1984) et s’expriment par :
fb = 1.8
(
z
zi
)−2/3
pour z/zi < 0.1
= 0.47
(
z
zi
)−5/4
pour z/zi > 0.1
ftb = 1 ∀z/zi
ft = 2.1
(
1− zzi
)−3/2
pour z/zi < 0.9
= 14
(
1− zzi
)−2/3
pour z/zi > 0.9
(2.19)
Les fonctions fb, ftb et ft sont obtenus a` l’aide d’une simulation des grandes e´chelles de la turbulence via
l’utilisation de conditions initiales diffe´rentes pour le flux de chaleur et le rapport de me´lange.
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La propagation d’une onde e´lectromagne´tique dans l’atmosphe`re est perturbe´e par la turbulence at-
mosphe´rique que l’on appelle turbulence optique et qui est quantifie´e par le parame`tre de structure des
fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, le Cn2 . Les tourbillons ou structures turbulentes ont un roˆle
de filtre spatial sur la re´fraction et l’absorption de l’onde. Dans ce chapitre, on de´crit dans un premier
temps les outils statistiques ne´cessaires a` l’analyse spatiale de ces structures. Puis, on introduit les de´-
finitions des parame`tres de structures. On pre´sente ensuite les moyens d’observer la turbulence optique
puis on discute brie`vement des lois issues de la the´orie des similitudes.
1. De´finition du parame`tre de structure des
fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, le
Cn2
Nous introduisons ici les outils statistiques ne´cessaires a` la description de la turbulence optique et du
parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air (le Cn2). Le champ de tempe´rature
(pre´sente´ pre´ce´demment) se de´compose selon Reynolds (Eq. 3.1) en la somme de la valeur moyenne T et
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de la fluctuation autour de cette moyenne note´e T ′.
T (−→x , t) = T (−→x , t) + T ′(−→x , t) (3.1)
−→x repre´sente le vecteur d’espace suivant les trois dimensions. t repre´sente le temps.
1.1. Covariance spatiale
La covariance spatiale est un outil statistique qui correspond a` une moyenne d’ensemble associe´e
a` une distribution statistique des e´ve´nements. Pour un signal ergodique, elle est e´gale a` la moyenne
temporelle sur une pe´riode ∆t si celle-ci est suffisamment longue. Elle est note´e BTT (r1, r2), avec r1 et
r2 qui correspondent a` deux points de l’espace diffe´rent, et a pour expression l’e´quation 3.2. L’expression
de cette fonction est ge´ne´ralisable a` n points.
BTT (r1, r2) = E (T
′(r1, t)T ′(r2, t))
ergodicite´≈ 1
∆t
∫ ∆t
0
T ′(r1, t)T ′(r2, t)dt (3.2)
Pour un milieu homoge`ne, la covariance spatiale ne de´pend que de la diffe´rence des variables entre ces
deux points de l’espace r1 − r2 (Eq. 3.3).
BTT (r1, r2) = BTT (r1 − r2) (3.3)
Pour un milieu homoge`ne et isotrope, elle ne de´pend que de la distance entre les deux points r = |r1−r2|,
et pas de la direction (Eq. 3.4).
BTT (r1, r2) = BTT (r) (3.4)
La limite d’utilisation de la covariance spatiale re´side dans la taille de l’e´chantillon. En effet, derrie`re la
notion de fluctuation se cache la notion de moyenne (la fluctuation est l’e´cart de la variable instantane´e a`
la moyenne). Or la moyenne n’a de sens statistique que lorsque l’e´chantillon est suffisamment long. Ainsi,
le produit T ′(r1, t) × T ′(r2, t) de´pend fortement de la taille de l’e´chantillon. De plus si l’e´chantillon est
trop long, on risque de prendre la variabilite´ a` grande e´chelle (le cycle journalier par exemple). Le choix
de la moyenne est crucial avec l’utilisation de la covariance spatiale. Pour s’affranchir de cette difficulte´,
l’utilisation de la fonction de structure est pre´fe´rable.
1.2. Fonction de structure
La fonction de structure est la moyenne d’ensemble de la diffe´rence au carre´ des variations d’un signal
entre deux points de mesure r1 et r2. Comme pour la covariance spatiale et pour un milieu homoge`ne
et isotrope, la fonction de structure ne de´pend que de la distance r = |r1 − r2| entre les deux points
de mesure. Concernant la fonction de structure de vitesse, Kolmogorov (1941) a e´tabli une pre´diction a`
partir d’une analyse phe´nome´nologique de la turbulence pleinement de´veloppe´e. Celle-ci repose sur l’hy-
pothe`se que le transfert de l’e´nergie cine´tique (commune´ment appele´e ”cascade d’e´nergie”) depuis les plus
grandes e´chelles contenant l’e´nergie jusqu’aux petites structures dissipatives de cette e´nergie, est constant
quelque soit la taille des structures conside´re´e. Si on conside`re une structure turbulente de taille ` ayant
une vitesse caracte´ristique u(`), son temps caracte´ristique est de l’ordre de `/u(`), le taux de transfert
d’e´nergie par unite´ de temps est donc de l’ordre de u2(`)/(`/u(`)) i.e. e´gal a` u3(`)/`. Dire que ce taux
est constant pour toute e´chelle ` (avec η << ` << L0), cela signifie que u
3(`)/` ∝ `0, ce qui implique
u(`) ∝ `1/3.
Lorsqu’a` petite e´chelle, on identifie le taux de transfert d’e´nergie et le taux de dissipation, le re´sultat
pre´ce´dent conduit directement a` une relation entre la grande e´chelle L0 et l’e´chelle de dissipation η
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(avec L0 ≈ hCLA) (Eq. 1.30, rappele´e ici pour la clarte´ de la lecture : hCLAη ≈ Re3/4). Cette pre´diction
phe´nome´nologique peut s’exprimer en terme de fonction de structure selon l’ide´e que la diffe´rence de
vitesse entre deux points distants d’une se´paration r(= |r1 − r2|) est une mesure pertinente pour estimer
la vitesse caracte´ristique U(r). En de´coule la relation 3.5 :
DLL(r) = E
(
[U(x+ r)− U(r)]2) = αε2/3r2/3 (3.5)
dans laquelle le pre´facteur α s’appelle constante de Kolmogorov.
Si maintenant, on conside`re un scalaire conservatif convecte´ passivement par l’agitation turbulente,
telle que la tempe´rature (suppose´e passive), alors la loi d’e´chelle en r2/3 est e´videmment conserve´e avec
une constante multiplicative CT 2 propre a` la tempe´rature (ou a` tous scalaires conservatifs passifs) :
DTT (r1, r2) = E
(
[T ′(r1, t)− T ′(r2, t)]2
) ergodicite´≈ 1
∆t
∫ ∆t
0
[T ′(r1, t)− T ′(r2, t)]2dt (3.6)
Par ailleurs, le de´veloppement du terme carre´ [T ′(r1, t) − T ′(r2, t)]2 permet de relier la fonction de
structure a` la fonction de corre´lation BTT (r) selon la relation suivante ou` BTT (0) repre´sente la variance
des fluctuations de tempe´rature.
DTT (r) = 2(BTT (0)−BTT (r)) (3.7)
=
(
T ′T ′ − T ′(x)T ′(x+ r)
)
(3.8)
= CT 2r
2/3 (3.9)
Remarquons, qu’au plan physique, si on peut toujours de´finir la fonction de structure, la fonction
de corre´lation n’existe que si la variance BTT (0) existe (ce qui n’est pas possible pour toute variable
ale´atoire). Dans le cas de la turbulence, la fonction de corre´lation a le de´faut de ne pas se comporter en
loi de puissance selon la se´paration r. Enfin, rappelons qu’il est possible de transcrire la pre´diction de
Kolmogorov de l’espace physique (e´chelle r) dans l’espace de Fourier (nombre d’onde k) selon la re`gle
ge´ne´rale suivante : Si une fonction f(r) ∝ rζ , alors sa transforme´e de Fourier est e´gale a` Φ(k) ∝ k−(1+ζ)
On obtient ainsi le re´sultat connu de la densite´ spectrale de la turbulence pour le re´gime inertiel de
Kolmogorov, Eq. 1.29 rappele´e ici pour la clarte´ de la lecture :
E(k) = αε2/3k−5/3 η < k < L0
L’ensemble de ces pre´dictions ne sont valables qu’en re´gime inertiel (hors des effets de dissipation
visqueuse) pour une turbulence homoge`ne et isotrope. Dans la pratique, ces conditions ne sont jamais
strictement re´alise´es, cependant, pour ce qui concerne la couche limite atmosphe´rique, ces conditions
sont relativement satisfaites pour plusieurs raisons. Compte tenu de la tre`s grande valeur du nombre de
Reynolds de la couche limite atmosphe´rique (de l’ordre de 109), il existe une tre`s grande zone d’e´chelles
dites inertielles ou` le re´gime inertiel au sens de Kolmogorov est ve´rifie´ car ni les effets dissipatifs, ni
l’anisotropie des structures porteuses d’e´nergie ne s’y font sentir. Pour ce qui concerne l’homoge´ne´ite´ celle-
ci est respecte´e de`s qu’on atteint les structures inertielles qui participent aux fluctuations turbulentes bien
que l’e´coulement moyen de la CLA soit inhomoge`ne. Quant a` l’isotropie, les observations expe´rimentales
ont montre´ qu’elle e´tait bien ve´rifie´e pour ces meˆmes raisons de structures inertielles locales. En ce sens,
la turbulence atmosphe´rique est un e´coulement re´el turbulent pour lequel le concept d’isotropie locale de
Kolmogorov est tout a` fait adapte´.
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a. De´finition des parame`tres de structure des fluctuations de tempe´rature, de l’humidite´
et des corre´lations tempe´rature humidite´
L’analyse dimensionnelle permet e´galement d’obtenir une relation (Eq. 3.10) entre le parame`tre de
structure et les grandeurs caracte´ristiques de la turbulence. Nθ et ε, respectivement le taux de dissipation
mole´culaire de la variance des tempe´rature et le taux de dissipation mole´culaire de l’e´nergie cine´tique
turbulente (e´q. 3.10 a` 3.12).
DTT (r) = C2Nθε
−1/3r2/3 (3.10)
Nθ = νθ
(
∂θ′
∂xj
)2
(3.11)
ε = ν
(
∂u′i
∂xj
)2
(3.12)
Avec C2 une constante explicite´e dans la suite.
Les relations 3.9 et 3.10 sont valables pour une turbulence pleinement de´veloppe´e homoge`ne et isotrope
uniquement. r doit eˆtre situe´ dans la partie inertielle du spectre d’e´nergie. r doit donc eˆtre supe´rieur a`
l’e´chelle de dissipation visqueuse (η) et infe´rieur a` l’e´chelle inte´grale (L0).
En combinant les relations 3.9 et 3.10, CT 2 devient une fonction du taux de dissipation de l’e´nergie
cine´tique turbulente ε et du taux de dissipation de la variance des fluctuations de tempe´rature Nθ (Eq.
3.13).
CT 2(
−→x , t) = C2ε−1/3(−→x , t)Nθ(−→x , t) (3.13)
La constante C2 est obtenue en conside´rant les spectres unidimensionnels dans la zone inertielle de la
tempe´rature. Afin de pouvoir calculer explicitement CT 2 a` partir de mesures ou de re´sultats de simulation,
on peut introduire les expressions mode´lise´es (ou parame´tre´es) de ε et de Nθ dans l’e´quation 3.13. Pour
cela nous conside´rons deux formulations diffe´rentes de ces spectres : celle de Corrsin (1951)(Eq. 3.14) et
celle de Tatarski (1961) (Eq. 3.15).
φθ(κ) = βθNθε
−1/3κ−5/3 (3.14)
φθ(κ) = 0.25CT 2κ
−5/3 (3.15)
En conside´rant l’e´galite´ entre ces 2 formulations, on retrouve l’e´quation 3.13 avec C2 = 4βθ, avec βθ
la constante d’Obukhov-Corrsin.
On exprime le taux de dissipation de l’e´nergie cine´tique turbulente, ε, en fonction de la longueur de
dissipation lε et de l’e´nergie cine´tique turbulente TKE (Turbulent Kinetic Energy) (Lilly 1967; Deardorff
1973) (Eq. 1.49).
Le taux de dissipation de la variance de la tempe´rature, Nθ, peut prendre deux formes diffe´rentes
dans la litte´rature. La premie`re s’exprime en fonction de la variance de la tempe´rature θ¯′2 (Andreas 1987;
Sommeria 1976) avec βθ = 0.4. La seconde est fonction de
θ¯′2
2 (Kaimal et al. 1976; Yaglom 1981; Ho¨gstro¨m
1996) avec βθ = 0.8.
Nθ est lie´ a` l’e´chelle de longueur de me´lange lε, a` l’e´nergie cine´tique turbulente TKE et la variance
des fluctuations de tempe´rature.
Nθ = 2Cθ
θ′2TKE1/2
lε
pour l’e´quation en θ′2
Nθ = Cθ
θ′2TKE1/2
lε
pour l’e´quation en θ
′2
2
(3.16)
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En injectant les expressions 1.44 et 3.16 dans l’e´quation 3.13, on obtient les expressions de CT 2 (Eq.
3.17).
CT 2 = 8βθCθC
−1/3

θ′2
l
2/3
ε
pour l’e´quation en θ′2 → βθ = 0.4
CT 2 = 4βθCθC
−1/3

θ′2
l
2/3
ε
pour l’e´quation en θ
′2
2 → βθ = 0.8
(3.17)
En tenant compte des valeurs de βθ cette dernie`re e´quation devient :
CT 2(
−→x , t) = 3.2CθC−1/3
θ′2(−→x , t)
l
2/3
ε
(3.18)
On obtient le parame`tre de structure des fluctuations de l’humidite´, CQ2 (Eq. 3.19) et le parame`tre de
structure des corre´lations tempe´rature humidite´, CTQ (Eq. 3.20), par analogie avec l’expression du CT 2
(Eq. 3.18).
CQ2(
−→x , t) = 3.2CqC−1/3
θ′2(−→x , t)
l
2/3
ε
(3.19)
CTQ(
−→x , t) = 3.2CθqC−1/3
θ′q′(−→x , t)
l
2/3
ε
(3.20)
L’indice de re´fraction de l’air, n, est une fonction de la tempe´rature, de l’humidite´, de la pression et de
la longueur d’onde de l’onde se propageant dans l’atmosphe`re. Dans la section suivante, nous de´crivons
son formalisme
b. Expression de Cn2
D’une fac¸on ge´ne´rale, l’indice de re´fraction de l’air, n, s’exprime comme une fonction de quatre va-
riables : la tempe´rature, l’humidite´ spe´cifique, la pression et la longueur d’onde (e´q. 3.21).
n = f(λ, p, T, q) (3.21)
Avec :
– λ : la longueur d’onde (en m)
– p : la pression totale de l’air (en Pa)
– T : la tempe´rature absolue (en K)
– q : l’humidite´ spe´cifique (en kg.kg-1)
Il existe un grand nombre d’expressions empiriques pour l’indice de re´fraction de l’air. Leur formalisme
est base´ sur celui de l’Eq. 3.22.
n− 1 = m1(λ) p
T
+m2(λ)
q
T
(3.22)
Dans cette expression, la de´pendance de la longueur d’onde est pre´sente dans les fonctions m1 et m2 qui
de´pendent des bandes d’absorption des diffe´rentes mole´cules pre´sentes dans l’air.
Dans un contexte d’e´valuation de la turbulence optique, cette expression est reformule´e en de´compo-
sant les champs turbulents selon la de´composition de Reynolds. Les fluctuations de l’indice de re´fraction
de l’air sont rappele´es par Moene et al. (2005).
n′ = m1(λ)
p¯
T
p′
p¯
−m1(λ) p¯
T
T ′
T¯
+ q¯m2(λ)
Md
Mv
p¯
T¯
−m2(λ) q¯
T
T ′
T¯
(3.23)
n′ = Ap
p′
p¯
+Aq
q′
q¯
+AT
T ′
T¯
(3.24)
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Avec Ap = p¯
∂n
∂p = m1
p¯
T¯
, Aq = q¯
∂n
∂q = q¯m2
Md
Mv
p¯
T¯
et AT = T¯
∂n
∂T = −m1 p¯T¯ −m2 q¯T¯ .
Ces trois coefficients AT , Aq et Ap, de´pendent de la longueur d’onde λ. Comme dans la section
pre´ce´dente, le parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, Cn2 , est de´fini
comme le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature, CT 2 , dans le cas d’une turbulence
homoge`ne isotrope.
Dnn(r) = 2(Bnn(0)−Bnn(r)) (3.25)
=
(
n′n′ − n′(x)n′(x+ r)
)
(3.26)
= Cn2r
2/3 (3.27)
Si on injecte l’expression 3.24 dans l’expression 3.26, on obtient l’expression pour le parame`tre de structure
de l’indice de re´fraction de l’air (e´q. 3.28).
Cn2 =
ApAp
pp
Cp2 +
AqAq
qq
Cq2 +
ATAT
TT
CT 2 + 2
ApAq
pq
Cpq + 2
ApAT
pT
CpT + 2
AqAT
qT
CqT (3.28)
Moene et al. (2005) montre que les variations des fluctuations de la pression sont deux ordres de
grandeurs en dessous des variations des fluctuations d’humidite´ ; les parame`tres de structure Cpp, CpT et
Cqp sont donc ne´glige´s, et l’expression de Cn2 devient :
Cn2 =
ATAT
TT
CT 2 + 2
AqAT
qT
CqT +
AqAq
qq
Cq2 (3.29)
2. The´orie des similitudes pour le parame`tre de
structure des fluctuations de tempe´rature, le CT 2
L’utilisation de la the´orie de similitudes de´veloppe´e dans le Chapitre 2 permet d’exprimer le CT 2 en
fonction du rapport z/zi. En effet, Kaimal et al. (1976) propose des lois de similitude pour la variance
des fluctuations de tempe´rature et pour le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature CT 2 .
CT 2z
2/3
i
θ2∗
= 2.45
(
z
zi
)−4/3
(3.30)
Comme pour la variance du profil de tempe´rature, des termes additionnels sont utilise´s pour prendre
en compte l’influence de la zone d’entrainement dans les profils du parame`tre de structure des fluctuations
de tempe´rature, CT 2 (Fairall 1987; Sorbjan et al. 1991). Les fonctions de similitudes sont donne´es dans
les e´quations 3.31 et 3.32 respectivement.
CT 2z
2/3
i
θ2∗
= 1.6
CNb
(1−z/zi)5/3
(z/zi)
4/3 + CNtR
5/3 (z/zi)
5/3
(1−z/zi+D)4/3
(C1 − C2z/zi)1/3
(3.31)
avec C1 = 0.75, C2 = 0.5, CNb = 2, CNt = −5 et R = −0.2.
CT 2z
2/3
i
θ2∗
= 2.3
[
fb
τb
+ 2R
ftb
τtb
+R2
ft
τt
]
(3.32)
avec fb, ftb et ft qui sont des fonctions de similitudes (Eq. 2.19) propose´es par Moeng (1984) pour
la variance de tempe´rature. τb, τtb et τt sont des fonctions de z/zi obtenues en utilisant la Fig. 10 de
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l’article de Moeng (1984) comme propose´ dans Fairall (1987). Ces expressions sont donne´es sur le syste`me
d’e´quations 3.33. 
τb = 2.2
(
z
zi
)2/3
for z/zi < 0.1
= 0.9
(
z
zi
)
+ 0.41 for z/zi > 0.1
τtb = 1 ∀z/zi
τt = 1.25
(
z
zi
)3/17
for z/zi < 0.8
= −3
(
z
zi
)
+ 3.45 for z/zi > 0.8
(3.33)
La fonction τb pre`s du sol a e´te´ choisie de telle sorte a` pouvoir retrouver la the´orie des similitudes de
Kaimal et al. (1976), i.e. Eq.3.30.
3. Les moyens d’observer la turbulence optique
dans la couche limite atmosphe´rique convective
Il existe de nombreux moyens pour observer la turbulence dans la couche limite atmosphe´rique. Les
instruments de mesures in-situ au sol ou ae´roporte´s (radiosondages, ballons captifs, vol avion) donnent
un acce`s limite´s a` la turbulence. L’extension spatiale des observations est restreint a` une petite zone
d’e´tude et/ou l’e´chantillonnage temporel est limite´. Pour palier a` ces difficulte´s, les de´veloppements de
nouveaux instruments ont vu le jour et se positionnent sur les mesures a` distance afin d’avoir une mesure
inte´gre´e dans l’espace et la plus continue possible dans le temps. Les de´veloppements de Tatarski (1961)
sont majeurs dans ce domaine. Les liens entre la propagation d’onde et la turbulence ouvrent la porte a`
l’utilisation de nombreux instruments de mesure (LIDAR, RADAR, SODAR, Scintillome`tre, etc...). Les
caracte´ristiques de quelques instruments de mesure de la turbulence sont regroupe´s dans le Tableau de
l’Annexe A.
Dans mon travail de the`se, je me suis particulie`rement inte´resse´ aux instruments qui permettent une
mesure du parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, le Cn2 , en particulier
le scintillome`tre et le radar.
3.1. Le scintillome`tre
L’un des premiers scintillome`tres optique destine´ a` des e´tudes dans la couche limite de surface, le scin-
tillome`tre a` grande ouverture (L.A.S. : Large Aperture Scintillometer) a e´te´ de´veloppe´ dans les anne´es
1970’s (Wang et al. 1978). Depuis, d’autres types de scintillome`tres ont e´te´ teste´s et de´veloppe´s. L’annexe
B pre´sente les caracte´ristiques des scintillome`tres existants.
Le scintillome`tre comprend un e´metteur et un re´cepteur distant d’une longueur note´e LLAS. L’e´metteur
et le re´cepteur ont un diame`tre fini note´ DLAS qui correspond a` l’ouverture de l’appareil. Les radiations
e´mises par l’e´metteur sont de´vie´es (suivant les lois de l’optique ge´ome´trique Fig. 3.1(b)) et diffracte´es
par le milieu turbulent pre´sent entre les deux composants du scintillome`tre. Le re´cepteur rec¸oit alors un
ensemble d’ondes, ayant subi ces perturbations. L’analyse de la variance du signal rec¸u permet d’obtenir
des informations sur le champ turbulent le long du trajet du scintillome`tre. La Figure 3.1(a) pre´sente
une photo d’un scintillome`tre BLS900 Scintec dont l’e´metteur est constitue´ de 2 sources (disques de 450
LED) de 14.5 cm de diame`tres. La figure 3.1(b) pre´sente le sche´ma de l’installation d’un dispositif de
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scintillome`tre.
(a) Photo du scin-
tillome`tre
(b) Sche´ma du scintillome`tre
Figure 3.1 – Le scintillome`tre
Le scintillome`tre a e´te´ utilise´ pour mesurer quelques caracte´ristiques de la C.L.A dont la vitesse du vent
transverse au faisceau du scintillome`tre (Ochs et al. 1976), l’e´chelle des structures turbulentes (Hill et Ochs
(1978) ;Hartogensis et al. (2002)) et le parame`tre de structure de l’indice de re´fraction de l’air, C2n (Ochs
et Wang 1978). Il a notamment e´te´ montre´ que les donne´es issues du scintillome`tre permettent le calcul
du flux de chaleur sensible (Wesely (1976) ;de Bruin et al. (1995) ;Meijinger et al. (2002) ;Kohsiek et al.
(2002) ;Guyot et al. (2009)). En effet comme le Cn2 de´pend du CT 2 (Eq 3.29), la mesure du Cn2 permet
l’estimation de CT 2 puis par similitude l’estimation de T∗. Une me´thode ite´rative sur les expressions de
CT 2 et du profil de vent dans la C.L.S. issue de la the´orie des similitudes permet alors d’estimer T∗, u∗ et
z/LMO et de calculer le flux de chaleur sensible H = ρ.Cpu∗T∗. En fonction de la longueur d’onde utilise´e
(quelques mm), on peut e´galement estimer CQ2 puis Q∗ et LE le flux de chaleur latente. Sur terrains
he´te´roge`nes, la meˆme me´thodologie peut eˆtre applique´e dans la mesure ou` le trajet optique est place´ au
dessus de la zone de me´lange des couches de surface associe´es aux he´te´roge´nite´s (Lagouarde et al. 1996;
Chehbouni et al. 1999; Meijinger et al. 2002).
La mesure du Cn2 est re´alisable car ce parame`tre peut eˆtre relie´ a` des observations de la puissance
d’un signal e´lectromagne´tique ayant traverse´ le milieu turbulent. Une premie`re approche qui de´crit la
propagation d’une onde e´lectromagne´tique dans un milieu turbulent est celle propose´e par Tatarski (1961)
dans le cadre de l’optique ge´ome´trique. On conside`re que les cellules convectives pre´sentes sur le chemin du
scintillome`tre sont assimilables a` des lentilles convergentes ou divergentes. La figure 3.2 est une illustration
de ce phe´nome`ne. Dans les de´veloppements propose´s par Tatarski (1961), le signal est suppose´ eˆtre
diffracte´ par une seule perturbation.
Si un faisceau lumineux rencontre un tourbillon (lentille) de taille l, le signal est de´forme´ selon un
coˆne d’angle λ/l et donne alors une image a` une distance R de taille Rλ/l. Pour une image plus grande
que la taille des tourbillons, les interfe´rences pe´riphe´riques de´truisent l’image et le signal rec¸u n’est plus
exploitable. Ces tourbillons les plus courbe´s ont une vergence plus importante que ceux de taille supe´-
rieure, d’ou` la condition
√
Rλ  l0. Pour des longueurs d’onde λ de l’ordre du micron et une e´chelle de
dissipation l0 de l’ordre du centime`tre, cette approche est limite´e a` des distances infe´rieures a` 100m. En
plus d’avoir une contrainte sur la distance des mesures, cette approche ne prend pas en compte la diffrac-
tion. La diffraction a une taille caracte´ristique note´e F =
√
λL, plus connue sous le nom de premie`re zone
de Fresnel. Dans le cas de l’optique ge´ome´trique, tant que L est petit, alors F  l0 et ainsi la diffraction
peut eˆtre ne´glige´e. L’approche de l’optique ge´ome´trique est donc limite´e aux courtes distances L. Pour
des distances plus grandes la diffraction ne peut plus eˆtre ne´glige´e.
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Figure 3.2 – Pre´sentation du phe´nome`ne de propagation d’onde vue par l’optique ge´ome´trique
Pour des distances telles que F  l0, Tatarski (1961) a propose´ une approche dite des petites pertur-
bations. Cette approche prend en compte la diffraction suivant l’approximation de Rytov. Elle permet de
re´soudre analytiquement l’e´quation de propagation issue des e´quations de Maxwell et est de´veloppe´ suc-
cinctement dans ce paragraphe. Pour une onde monochromatique, l’e´quation de propagation du champs
e´lectrique, E s’e´crit selon l’e´quation 3.34.
∆E(−→r ) + k2n2(−→r )E(−→r ) = 0 (3.34)
Soit E0(
−→r ), le champ e´lectrique incident et E(−→r ) le champ e´lectrique ayant traverse´ une portion de
l’atmosphe`re. On peut e´crire ces champs sous la forme d’une variable complexe d’amplitude A et de
phase ϕ. Cette e´criture peut e´galement se mettre sous la forme exponentielle avec une seule variable
complexe ψ (Eq. 3.35 et 3.36).
E0(
−→r ) = A0(−→r )exp [iϕ0(−→r )] = exp [ln(A0)] .exp [(i.ϕ0)] = exp [ψ0(−→r )] (3.35)
E(−→r ) = A(−→r )exp [iϕ(−→r )] = exp [ln(A)] .exp [(i.ϕ)] = exp [ψ(−→r )] (3.36)
On introduit une de´composition de la variable complexe ψ en la somme d’une fonction d’onde en milieu
non turbulent ψ0 et de son e´cart a` cette valeur duˆ a` l’activite´ turbulente ψ1 avec ψ = ψ0 +ψ1. Le champ
e´lectrique rec¸u E(−→r ), se de´compose de la fac¸on suivante :
E(−→r ) = E0(−→r )exp [ψ1(−→r )] = E0(−→r )exp [χ1(−→r ) + iϕ1(−→r )] (3.37)
ou` exp [ψ1(
−→r )] de´signe la perturbation introduite par l’atmosphe`re.
On peut de´finir la partie re´elle et la partie imaginaire de la perturbation a` partir des e´quations 3.35,
3.36 et 3.37.
χ1(
−→r ) = <e(ψ1(−→r )) = ln A(
−→r )
A0(
−→r ) (3.38)
ϕ1(
−→r ) = =m(ψ1(−→r )) = ϕ(−→r )− ϕ0(−→r ) (3.39)
La partie re´elle correspond aux fluctuations du log-amplitude du signal et la partie imaginaire aux fluc-
tuations de phase.
L’approximation de Rytov stipule que :
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– les variations d’indice de re´fraction de l’air doivent eˆtre ne´gligeable ∆n(−→r ) 1
– la perturbation de l’onde doit eˆtre faible ∇ψ1  ∇ψ0
L’e´quation de propagation applique´e au terme d’e´cart a` l’onde ψ1 s’e´crit alors sous la forme approche´e :
∆ψ1 + 2∇ψ0.∇ψ1 + 2k2n(−→r ) = 0 (3.40)
La solution ge´ne´rale de cette e´quation a pour expression :
ψ1(
−→r ) = χ1(−→r ) + iϕ1(−→r ) = k
2
2piE0(
−→r )
∫
V
n(−→r ′)E0(−→r ′)e
ik|−→r −−→r ′|
|−→r −−→r ′| dV
′ (3.41)
a. Cas d’une source ponctuelle
Le cas d’une source ponctuelle est de´fini comme ayant une taille tre`s infe´rieure a` la taille de la plus
petite structure turbulente, c’est le cas des scintillome`tres a` petites ouvertures (S.A.S.). La variance de
χ se calcul par le carre´ de la partie re´elle de ψ1. Dans le cas d’une source ponctuelle et ou` le signal a e´te´
diffracte´ une seule fois le long du trajet optique du scintillome`tre, la variance du logarithme de l’intensite´
du signal pour un scintillome`tre a` petite ouverture s’exprime par :
(<e(ψ1(r))2 = σ2χ = σ2log I = 4pik2
∫ L
0
dx
∫ ∞
0
κΦnn(κ)sin
2
(
κ2x(L− x)
2kL
)
dκ (3.42)
En injectant, l’expression de la densite´ spectrale Φnn(κ) = 0.033Cn2κ
−11/3 (Tatarski 1961) dans l’Eq.
3.42, nous obtenons la variance de l’intensite´ du signal qui s’exprime en fonction du parame`tre de structure
des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air selon l’e´quation 3.43.
σ2χ = 0.124Cn2k
7/6
SASL
11/6
SAS η << F << L0 (3.43)
Cette relation permet a` partir de la variance de l’intensite´ du signal optique du scintillome`tre d’obtenir une
mesure du Cn2 moyen entre l’e´metteur et le re´cepteur d’un scintillome`tre connaissant les caracte´ristiques
du scintillome`tre, LSAS le chemin optique du scintillome`tre et le nombre d’onde kSAS = 2pi/λ. On peut
e´crire le Cn2 moyen le long du trajet par le produit de la valeur ponctuel du Cn2 et d’une fonction de
poids note´e W (x) obtenue a` partir de l’e´quation 3.42 :
Cn2 =
∫ L
0
Cn2(x)WSAS(x)dx (3.44)
sachant que Φnn(κ) = 0.033Cn2κ
−11/3, le Cn2 se simplifie et la fonction de poids s’exprime par l’Eq. 3.45
(Moene et al. 2005).
WSAS(x) = 4pik
2
∫ ∞
0
κ
(
0.033κ−11/3
)
sin2
(
κ2x(L− x)
2kL
)
dκ
F>>η≈
( x
L
(1− x
L
)
)5/6
(3.45)
Ces relations sont valables pour une turbulence relativement faible et pour une onde ayant e´te´ diffracte´e
une seule fois le long de son parcours entre l’e´metteur et le re´cepteur du scintillome`tre. Dans des conditions
de turbulence forte, la relation line´aire e´tablie entre le χ2 et le Cn2 (Eq. 3.43) n’est plus valable. Afin
de limiter les proble`mes de saturation, il faut se restreindre a` des petites distances entre e´metteur et
re´cepteur.
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b. Cas d’une grande ouverture
Ochs et al. (1976) montre que pour pallier a` ce proble`me de saturation, on peut utiliser des diame`tres
d’ouverture des e´metteurs et des re´cepteurs plus grands que la zone de Fresnel. Ces scintillome`tres s’ap-
pellent des scintillome`tres a` grande ouverture (L.A.S.). Dans ces conditions, la variance de l’intensite´ du
signal s’exprime par :
(<e(ψ1(r))2 = σ2χ = σ2log I = 4pik2
∫ L
0
dx
∫ ∞
0
κΦnn(κ)sin
2
(
κ2x(L− x)
2kL
)
φAirydκ (3.46)
avec
φAiry =
2J1
(
kDLASx
2LLAS
)
kDLASx
2LLAS
22J1
(
kDLAS(LLAS−x)
2LLAS
)
kDLAS(LLAS−x)
2LLAS
2 (3.47)
L’inte´gration de cette expression permet d’obtenir l’Eq. 3.48 pour des longueurs d’onde proche de
l’infrarouge (Wang et al. 1978).
σ2χ = 0.223Cn2D
−7/6
LAS L
3
LAS η << F << DLAS << L0 (3.48)
avec F =
√
λL, la taille de la zone de Fresnel. Le Cn2 s’obtient cette fois-ci en connaissant le chemin
optique du scintillome`tre LLAS et le diame`tre d’ouverture DLAS. On peut e´crire le Cn2 moyen le long du
trajet e´metteur-re´cepteur.
Cn2 =
∫ L
0
Cn2(x)WLAS(x)dx (3.49)
sachant que Φnn(κ) = 0.033Cn2κ
−11/3, le Cn2 se simplifie et la fonction de poids s’exprime par l’Eq. 3.50
(Moene et al. 2005).
WLAS(x) = 4pik
2
∫ ∞
0
κ
(
0.033κ−11/3
)
sin2
(
κ2x(L− x)
2kL
)
φAirydκ (3.50)
Les formes des diffe´rentes fonctions de poids WSAS et WLAS sont repre´sente´es sur la Figure 3.3.
L’influence des structures au centre du faisceau sont dans les deux cas pre´ponde´rantes devant celles
situe´es au bord du chemin optique, i.e vers l’e´metteur ou le re´cepteur. Ces fonctions de ponde´ration
sont inte´ressantes car elle minimisent les effets de bord. Ainsi la turbulence induite par le dispositif
expe´rimental contribue peu a` la variance de l’intensite´ du signal, σ2χ. Ces fonctions seront utilise´es dans
la suite pour simuler les observations scintillome´triques avec un mode`le atmosphe´rique.
Le scintillome`tre a` grande ouverture e´met un signal de longueur d’onde fixe´e dans le proche infra-
rouge. Dans cette gamme de longueur d’onde, le Cn2 de´pend principalement de CT 2 et dans une moindre
mesure de CQ2 et CTQ. La relation 3.28 se re´duit alors a` l’e´quation 3.52 (Hill et al. 1980).
Cn2 =
(
0.78.10−6P
T 2
)2 (
CT 2 + 0.113CTQ + 3.1.10
−3CQ2
)
(3.51)
≈
(
0.78.10−6P
T 2
)2
CT 2 (3.52)
3.2. Radar
Les radars me´te´orologiques sont sensibles a` la pre´sence d’hydrome´te´ores (gouttes d’eau nuageuses,
pluie, neige, greˆle). Cette sensibilite´ est lie´e a` la diffusion de Rayleigh/Mie. Dans ce travail, je me suis
uniquement inte´resse´ aux ciels clairs sans nuage ni pre´cipitation. Les sources d’e´chos mesure´es par
le RADAR sont alors lie´es aux inhomoge´ne´ite´s spatiales de l’indice de re´fraction de l’air par diffusion de
Bragg et aux insectes par diffusion de Rayleigh/Mie. L’importance de l’une par rapport a` l’autre de´pend
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Figure 3.3 – Pre´sentation des fonctions de poids W pour le scintillome`tre a` grande ouverture WLAS et
a` petite ouverture WSAS . Le poids est adimensionne´ par le poids maximum au centre du
faisceau. En abscisse la distance correspond a` la distance adimensionne´e entre l’e´metteur
(0) et le re´cepteur (1). Moyenner le Cn2 par cette fonction permet d’avoir le Cn2 moyen
mesure´ par les diffe´rents scintillome`tres.
de la gamme de longueur d’onde utilise´e. Le Tableau de l’Annexe C classe les radars suivant la longueur
d’onde e´mise.
Les radars ayant des longueurs d’ondes situe´es sous la dizaine de centime`tres ne permettent pas d’avoir
une e´valuation efficace du Cn2 . En effet la majeur partie des ondes re´fle´chies rec¸ues par le radar ne te´-
moigne pas du caracte`re turbulent de l’atmosphe`re mais de la pre´sence d’insectes ou d’oiseaux (Harper
1960). Cette diffusion se produit quand la longueur d’onde est infe´rieure aux cibles intercepte´es. C’est
le cas des radars Bande X qui ont leur longueur d’onde directement situe´e dans la taille caracte´ristique
des insectes (sauterelles, criquets, ...). Si ces insectes e´taient conside´re´s comme des scalaires passifs, ils
permettraient de mettre en e´vidence les diffe´rentes cellules convectives. Ce n’est pas le cas. En effet, lors
des vents ascendants, l’insecte est advecte´ vers des zones ou` la tempe´rature est plus faible. Ces zones
empeˆchent le bon fonctionnement de ses ailes. Si le vent ascendant n’est pas tre`s important l’insecte re-
descend (en chute libre) vers les zones chaudes pour pouvoir retrouver sa vigueur (Achtemeier 1991). Les
e´chos radar issus de ces insectes faussent donc l’ensemble des mesures. Ces radars sont donc difficilement
utilisables pour la mesure de l’indice de re´fraction de l’air.
Nous nous inte´ressons dans ce travail aux radars UHF. Le phe´nome`ne subit par les e´chos de ces radars
est la diffusion de Bragg et de Rayleigh. A 915 MHz, une partie des e´chos radar des radars UHF est lie´e
a` la diffusion de Rayleigh induites par les insectes. La diffusion de Bragg est lie´e, elle, aux fluctuations
de l’indice de re´fraction d’une e´chelle de la demi longueur d’onde (≈ 16 cm). En ciel clair, le phe´nome`ne
de re´trodiffusion optimal pour les radars a` 915 MHZ se produit pour des cibles de dimension la demi-
longueur d’onde ou` la diffusion de Bragg domine tre`s largement devant la diffusion de Rayleigh.
Dans la suite, je pre´sente les diffe´rentes relations qui permettent d’obtenir le parame`tre de structure
des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air Cn2 a` partir des donne´es radar, soit le rapport de la
puissance du signal rec¸u sur le bruit (en anglais Signal to Noise Ratio, S.N.R).
La plupart des profileurs verticaux sont des radars a` effet Doppler. Ils mesurent le de´calage de fre´-
quence entre le signal re´trodiffuse´ et le signal e´mis initialement. Ce de´calage est duˆ au de´placement
des cibles atmosphe´riques, c’est l’effet Doppler. La densite´ spectrale de puissance des fre´quences d’un
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signal rec¸u est ensuite relie´e a` la puissance moyenne du signal, a` la fre´quence Doppler et la variance.
Ces diffe´rents moments permettent de de´terminer la vitesse radiale moyenne et la variance des cibles
de´tecte´es. Le calcul du bruit est obtenu apre`s filtrage du signal afin de re´duire au mieux le bruit d’ori-
gine thermique et atmosphe´rique. Pour plus de de´tails, voir par exemple les travaux de Puygrenier (2006).
Le S.N.R. permet d’obtenir des informations sur la turbulence. Cette variable correspond a` la puissance
du signal rec¸u (moment d’ordre 0 de la densite´ spectrale de fre´quence) sur le bruit (signal filtre´). Dans
des conditions de ciel clair, le S.N.R. est relie´ a` la re´flectivite´ radar η [m2.m-3] (Van Zandt et al. 1978).
η =
9pi
2
ckB(Tc + Trx)/α
αPtFrAecos(χ)
( r
∆r
)2
SNR (3.53)
Les diffe´rents parame`tres de cette relation sont regroupe´s dans le Tableau 3.1.
Symbole Nom Unite´ Valeur
c ce´lerite´ de la lumie`re m.s-2 2.998.108
k constante de Boltzmann J.mol-1.K-1 1.3803.10-23
Ae surface de l’antenne m2 constante
α rendement de l’antenne - constante
B largeur du filtre Hz constante
Pt Pic de puissance W constante
Fr fre´quence de re´pe´tition de la pulsation Hz constante
χ angle de re´duction de l’antenne - constante
Tc tempe´rature du bruit cosmique K constante
Trx tempe´rature de bruit du re´cepteur K constante
∆r re´solution du radar m constante
r distance des cibles m variable
SNR Rapport Signal sur Bruit - donne´e
η reflectivite´ radar m2.m-3 re´sultat
Tableau 3.1 – Parame`tres figurant dans la relation η = f(SNR) (Eq. 3.53)
Une simplification de cette relation est possible et pre´sente´e dans la relation 3.54. On conside`re ici que
les constantes sont regroupe´es dans une seule constante. Cette dernie`re est de´termine´e par calibration en
connaissant les caracte´ristiques du radar et nomme´e Ccalibration.
η = Ccalibrationr
2SNR (3.54)
Le S.N.R. de´duit de l’observation, SNRdB , est ge´ne´ralement exprime´ en dB. Les e´quations pre´ce´dentes
utilisent le S.N.R. de´duit du SNRdB par l’e´quation suivante SNR = 10
SNRdB/10.
Le parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, Cn2 , est ensuite de´duit de
la re´flectivite´ radar η (Ottersten 1969).
Cn2 =
η
0.38
λ1/3 (3.55)
Cette relation est valable si les inhomoge´ne´ite´s spatiales de l’indice de re´fraction sont produites par
une turbulence homoge`ne isotrope.
La de´pendance de l’indice de re´fraction de l’air avec la longueur d’onde est ne´gligeable dans le domaine
des micro-ondes (hyperfre´quence, radar). L’indice de re´fraction de l’air s’exprime alors uniquement en
fonction des variables thermodynamique (Bean et Dutton 1966).
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n = 1 +
77.6.10−6
T
(
p+ 4180
e
T
)
(3.56)
avec e la pression partielle de la vapeur d’eau qui s’exprime en fonction de l’humidite´ spe´cifique, q,
comme :
q =
Mvap
Mair
e
p− e (3.57)
avec Mvap/Mair = 0.622.
En utilisant les relations pre´ce´dentes, l’expression du Cn2 devient pour les ondes radars (Fairall 1991) :
Cn2 =
(
6.10−4P
T 2
)2
CQ2α
2
r (3.58)
avec :
α2r = 1− 2arTQ
CT
CQ
+ a2
CT 2
CQ2
(3.59)
rTQ =
CTQ
CQCT
(3.60)
a = 0.13
(
1 + 15.5
Q
T
)
(3.61)
avec la pression P en mb, la tempe´rature T en K et l’humidite´ spe´cifique Q en g.kg-1. Dans cette
Section, nous venons d’e´tablir les relations permettant d’obtenir le Cn2 a` partir de deux instruments de
mesure utilise´s dans cette the`se, le scintillome`tre et le Radar.
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Apre`s avoir introduit la notion de couche limite atmosphe´rique, nous avons, dans un premier chapitre,
e´tabli les e´quations permettant de de´crire les e´coulements turbulents dans cette re´gion de l’atmosphe`re.
Les approximations ane´lastique et de Boussinesq sont pre´sente´es. Dans la mesure ou` mes travaux de
the`se sont oriente´s vers l’e´tude de la couche limite atmosphe´rique convective, une attention particulie`re
est porte´e sur la description de la turbulence qui a des origines thermique et dynamique. Les champs
thermodynamiques, de par leur nature turbulents, ne´cessitent un traitement statistique. La de´composi-
tion de Reynolds et de simulation des grandes e´chelles sont de´crites ainsi que les e´quations en de´coulant.
Quelques mode`les de fermeture sont pre´sente´s.
Dans le second chapitre, les hypothe`ses de la the´orie des similitudes de Monin-Obukhov applique´e a` la
couche limite surfacique sont discute´es. Les conditions de surface qui valident ces hypothe`ses (homoge`nes
et plates) restreignent beaucoup les champs d’application de cette the´orie. Une extension est donne´e pour
l’ensemble de la couche limite atmosphe´rique. Pour mieux reproduire les profils des champs turbulents
dans toute la couche limite, il est ne´cessaire de prendre en compte la zone d’entraˆınement ou` les fluctua-
tions de tempe´rature et le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature sont tre`s sensibles.
Enfin, nous avons vu la the´orie permettant de de´finir, a` partir des variables thermodynamiques le
parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air. L’application au cas des Radar
et du scintillome`tre est pre´sente´e.
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Deuxie`me partie
Mode´lisation des parame`tres de
structure sur sol plat
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Re´sume´ : Partie 2
Cette partie pre´sente l’e´valuation de la mode´lisation des parame`tres de structure des fluctuations de
tempe´rature et des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air avec le mode`le atmosphe´rique Me´so-NH.
Dans un premier chapitre, nous pre´sentons ce mode`le. On s’attachera a` de´crire la re´solution des e´quations
des champs turbulents, la parame´trisation de la turbulence et les diffe´rents jeu de constantes utilise´s
dans Me´so-NH. Le second Chapitre pre´sente les re´sultats issus d’une simulation ide´ale de couche limite
convective ”se`che”. Cette simulation, re´fe´rence´e par SS89 (i.e. Schmidt et Schumann (1989)) est identifie´e
comme simulation de re´fe´rence dans la communaute´ scientifique qui s’inte´resse aux e´tudes de la C.L.A.
Des tests de sensibilite´ sont effectue´s sur la condition a` la limite supe´rieure, sur la parame´trisation du
sche´ma sous-maille a` travers i) le choix des constantes du sche´ma de fermeture et ii) l’utilisation du
sche´ma de longueur de me´lange et de dissipation de Redelsperger et al. (2001). Diffe´rentes simulations
sont propose´es pour e´valuer l’impact du maillage sur la structure du CT 2 . Le troisie`me et dernier chapitre
pre´sente une simulation de couche limite convective humide situe´e dans les Grandes plaines de l’Oklahoma
re´fe´rence´e par C05 (i.e. Couvreux et al. (2005)) durant la campagne IHOP 2002. Une rapide pre´sentation
de la campagne est propose´e, puis on de´crit la de´marche de simulation. Des radiosondages sont utilise´s
pour initialiser le mode`le ; les flux de chaleur sensible et latent sont impose´s en surface et varient au
cours du temps. Les re´sultats de simulation sont compare´s aux observations. L’e´valuation du Cn2 avec les
donne´es radars se fait via un calage pour passer du SNR au Cn2 . Deux me´thodes de calage sont teste´es
et l’e´valuation avec le profil de Cn2 simule´ est discute´e.
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Chapitre 4
Pre´sentation du mode`le de
dynamique atmosphe´rique Me´so-NH
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1. Description ge´ne´rale de Me´so-NH
Le mode`le Me´so-NH (Lafore et al. 1998) est un mode`le atmosphe´rique de recherche de´veloppe´ conjoin-
tement par le CNRM-GAME (URA 1357 CNRS/Me´te´o-France) et le Laboratoire d’Ae´rologie (UMR 5560
UPS/CNRS) depuis les anne´es 1990. Ce mode`le est un mode`le a` aire limite´e, non-hydrostatique, ou` l’ap-
proximation ane´lastique est utilisable. Me´so-NH permet la simulation de la dynamique de l’atmosphe`re
sur une large gamme d’e´chelles spatiales i.e. de l’e´chelle synoptique (re´solution horizontale de 10-100 km)
aux grandes e´chelles de la turbulence (re´solution horizontale de la dizaine de me`tres). Il existe dans la
communaute´ internationale beaucoup de mode`les quasi analogues au mode`le Me´so-NH (W.R.F, A.R.P.S,
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R.A.M.S, ...). Le choix du mode`le Me´so-NH est essentiellement motive´ par l’expertise du laboratoire d’ac-
cueil (Yates 2006; Godart 2009; Ceresetti 2011; Doukoure 2011) et par le contexte collaboratif a` l’e´chelle
nationale. Aucune e´tude d’intercomparaison n’est envisage´e a` ce stade. Ces travaux de recherche s’ap-
puient sur la version 4.8 de Me´so-NH compile´e sur les calculateurs de l’I.D.R.I.S. ∗ et de C.I.M.E.N.T †. Les
sche´mas physiques disponibles sont nombreux et sont de´taille´s dans la notice utilisateur (Bechtold et al.
2010). Ces parame´trisations tendent a` de´crire entre autre les processus microphysique et chimique, les
e´changes turbulents et les interfaces avec la surface continentale (ve´ge´tation, ville, mer, lac, sol nu).
Dans le cadre de ce travail, nous avons concentre´ notre attention sur (i) la mise en place d’une
simulation, (ii) le sche´ma de surface externalise´ SurfEx (Le Moigne et al. 2009) et (iii) le sche´ma de
turbulence.
1.1. Aspects nume´riques
La re´solution nume´rique des e´quations dans Me´so-NH est explicite et eule´rienne et utilise la me´thode
des diffe´rences finies centre´es du 2ie`me ou 4ie`me ordre en espace et en temps. L’inte´gration temporelle
utilise un sche´ma explicite centre´ de type ”leapfrog”.
Me´so-NH posse`de de nombreux diagnostics en sortie, tels que les bilans des variables pronostiques,
les comparaisons aux donne´es expe´rimentales comme les vols avions, les donne´es Radar (Caumont et al.
2006) et les images satellites (Chaboureau et Pinty 2006).
Enfin, le mode`le Me´so-NH est paralle´lise´. C’est le premier mode`le me´te´orologique qui a e´te´ imple´mente´
sur une architecture capable de faire du calcul massivement paralle`le en France (utilisation de 130 000
coeurs) (Jabouille et al. 1999; Pantillon et al. 2011).
1.2. Quelques exemples d’applications pour les e´tudes de la C.L.A.
Me´so-NH a e´te´ utilise´ dans diffe´rents projets d’e´tude de la C.L.A. en milieu naturel. Plusieurs the`ses
sont d’ailleurs en cours sur ces the´matiques. Les pre´ce´dentes e´tudes ont concerne´ l’e´tude de la variabilite´
de la vapeur d’eau dans une C.L.A.C. se de´veloppant au dessus des plaines de l’Oklahoma (Couvreux et al.
2005; Couvreux et al. 2007), de l’impact des structures cohe´rentes sur la mesure des flux turbulent par
avion (Lothon et al. 2007), du lien entre les structures cohe´rentes et le flux vertical turbulent de quantite´
de mouvement (Foster et al. 2006). Elles visaient e´galement a` l’ame´lioration du mode`le sous-maille pour
la C.L.S. (Redelsperger et al. 2001), l’e´tude de l’impact des he´te´roge´ne´ite´s de surface sur le de´veloppement
de la C.L.A. (Courault et al. 2007; Doukoure 2011), l’analyse de la variabilite´ verticale de la turbulence
optique (Masciadri 1998; Mahe´ 2000) et l’e´tude de la formation des vents de valle´e dans le ”Y” grenoblois
en condition stable (e´pisodes de fortes pollutions) (Largeron 2010). Nous nous appuierons sur l’ensemble
de ces expertises pour configurer nos simulations.
2. Mise en place d’une simulation avec Me´so-NH
La mise en place d’une simulation avec Me´so-NH se fait en plusieurs e´tapes. Ces e´tapes concernent le
choix de la configuration nume´rique (nombre de domaines de simulation, maillages horizontal et vertical,
conditions initiales et aux limites) et la mise en place de l’interface avec les observations (de´finition des
forc¸ages, mise en place de l’e´valuation des simulations).
∗. I.D.R.I.S. : Institut du De´veloppement et des Ressources en Informatique Scientifique
†. C.I.M.E.N.T. : Calcul Intensif Mode´lisation Expe´rimentation Nume´rique et Technologique
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2.1. De´finition du maillage
La discre´tisation de l’espace s’appuie sur un maillage non-carte´sien suivant le relief (Gal-Chen et
Somerville 1975) (Fig. 4.1(b)). La re´solution verticale peut eˆtre variable alors que la re´solution horizontale
reste homoge`ne sur tout le domaine. Cependant, le mode`le Me´so-NH peut fonctionner avec des domaines
emboˆıte´s de fac¸on a` pouvoir raffiner horizontalement certaines zones d’e´tude (Stein et al. 2000). Cette
technique de descente d’e´chelle est utilise´e dans la plupart des simulations des grandes e´chelles de la
turbulence en milieu naturel afin d’assurer des conditions aux limites conforment au cas souhaite´ pour
le domaine d’e´tude a` fine re´solution. L’emboˆıtement de mode`le porte le nom de grid nesting en anglais.
Dans le mode`le Me´so-NH, tous les mode`les emboˆıte´s ont le meˆme maillage vertical. La figure 4.1 pre´sente
les maillages verticaux et horizontaux d’un exemple de 3 domaines emboˆıte´s dans Me´so-NH.
Domaine 1
Domaine 2
Domaine 3
(a)
Domaine 1
Domaine 2
Domaine 3
zmax
zmin
(b)
Figure 4.1 – Pre´sentation des discre´tisations horizontales et verticales dans Me´so-NH sur 3 mode`les
emboˆıte´s. (a) Re´solution horizontale et visualisation de la technique d’emboˆıtement de
mode`le. (b) Syste`me de coordonne´es verticales de Gal-Chen suivant le relief.
Les interactions entre les mode`les emboˆıte´s peuvent eˆtre soit a` double sens on parle alors de ”two way
nesting” ou a` sens unique (one way nesting). Les champs re´solus du grand domaine (appele´ aussi domaine
pe`re) fournissent les conditions aux limites du petit domaine (domaine fils). L’emboˆıtement de mode`les a`
double sens ajoute un rappel des champs du domaine pe`re vers les champs moyens du domaine fils. Clark
et Farley (1984) ont montre´ que dans le cas d’un e´coulement au dessus d’un relief complexe avec deux
mode`les emboˆıte´s, les ondes orographiques sont mieux reproduites avec une interaction ”two-way” plutoˆt
que ”one-way”. En effet, des irre´gularite´s et des extremas locaux non pre´dits pas la the´orie sont pre´sents
dans le domaine fils simule´ en ”one-way” et ne sont plus pre´sents dans le cas ”two-way”. L’interaction
”two-way” permet donc d’ame´liorer les champs simule´s dans le domaine fils via les conditions aux limites.
2.2. Conditions aux limites et conditions initiales
Les conditions aux limites late´rales sont soit des murs, soit pe´riodiques, soit ouvertes ou encore for-
ce´es par un mode`le a` grande e´chelle (Ce mode`le a` grande e´chelle est soit imbrique´ (domaine pe`re) soit
provenant des re´analyses atmosphe´riques archive´es au centre europe´en (E.C.M.W.F. ∗)). Les conditions
aux limites pe´riodiques, ouvertes et force´es seront utilise´s dans ces travaux. Dans le cas des conditions
aux limites late´rales pe´riodiques, on suppose que le mode`le est infiniment grand, ce qui ne´cessite des
traitements nume´riques spe´cifiques (utilisation d’une F.F.T. complexe pour le solveur de pression). Les
conditions aux limites late´rales ouvertes permettent de limiter les re´flexions d’onde aux bords du do-
maine. Les conditions aux limites force´es seront utilise´es en ”one-way” ou ”two-way” suivant le domaine
∗. European Centre for Medium-Range Weather Forecasts
57/214 Pianezze Joris
Chapitre 4. Pre´sentation du mode`le de dynamique atmosphe´rique Me´so-NH
e´tudie´. Les champs simule´s aux bords du domaine fils sont relaxe´s par les champs situe´s a` l’interface avec
le domaine pe`re. Ces champs sont interpole´s line´airement a` chaque pas de temps entre les deux pas de
temps les plus proches.
La condition a` la limite infe´rieure est gouverne´e par le mode`le de surface externalise´, SurfEx (Le Moigne et al.
2009), pre´sente´ dans la section suivante. La condition a` la limite supe´rieure est une zone d’absorption
permettant de limiter la re´flexion d’ondes nume´riques ge´ne´re´es en haut du domaine et qui se propage-
raient ensuite dans le domaine de simulation. La zone d’absorption se de´finit dans Me´so-NH, a` l’aide de
deux parame`tres :
– Zbas : de´fini l’altitude du bas de la zone d’absorption. Elle doit correspondre a` au moins 5-6 mailles
en dessous du sommet du domaine ;
– Khaut : de´fini la force de rappel impose´e au sommet du domaine permettant de filtrer les ondes.
Plus cette valeur est importante plus les ondes sont filtre´es.
Un test de sensibilite´ est effectue´ sur la caracte´risation de cette zone (e´paisseur et coefficient d’amor-
tissement) dans le cas de la simulation d’une couche limite convective se`che en Annexe D.
Dans Me´so-NH, les conditions initiales sont prescrites soit a` l’aide de champ 2D ou 3D e´tablit pre´alable-
ment, soit a` l’aide d’un radiosondage impose´ en un point comprenant le profil de tempe´rature, d’humidite´
et de vent (vitesse et direction) ou encore a` l’aide de donne´es grandes e´chelles (E.C.M.W.F. ou grand
domaine si la technique de grid nesting est utilise´e).
2.3. Forc¸age et couplage
Le forc¸age permet de rappeler les champs re´solus sur tout le domaine vers les champs observe´s ou
simule´s a` plus grandes e´chelles. Dans Me´so-NH, le forc¸age s’impose a` l’aide de profils verticaux en un point
des champs moyens obtenus soit expe´rimentalement soit par des mode`les me´te´orologiques. A chaque pas
de temps les variables prognostiques sont rappele´es vers les profils verticaux des champs moyens interpole´s
line´airement entre les deux instants les plus proches. Ce type de forc¸age permet de s’assurer que l’on ne
diverge pas trop des champs moyens observe´s/voulus. L’utilisation de ce type de forc¸age est utilise´ dans
la simulation effectue´e dans le Chapitre 6.
Le couplage permet de rappeler les champs re´solus au bord du domaine vers des champs grandes
e´chelles (E.C.M.W.F. ou grand domaine si la technique de grid nesting est utilise´e). A chaque pas de
temps les variables pronostiques situe´es aux bords du domaine sont rappele´s vers les champs interpole´s
line´airement entre les deux instants les plus proches. Ce type de couplage permet de s’assurer que les
conditions aux limites sont bien conformes aux champs observe´s ou simule´s, la dynamique qui se de´veloppe
dans le domaine est, contrairement au forc¸age, pas force´e. Ce type de couplage est utilise´ dans la Partie
III.
3. Description du sche´ma de surface
Le mode`le Me´so-NH est couple´ au mode`le de surface externalise´ SurfEx (Le Moigne et al. 2009).
Dans SurfEx, les e´changes entre la surface et l’atmosphe`re sont re´alise´es par une interface ge´ne´ralise´e
(Polcher et al. 1998; Best et al. 2004) qui propose un couplage entre l’atmosphe`re et les diffe´rents types
de surface. Pour de´crire les diffe´rents types de surface, le mode`le SurfEx s’appuie sur la base de donne´es
ECOCLIMAP e´labore´e par Masson et al. (2003) qui combine des cartes d’occupation du sol avec de
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l’information satellitaire. Chaque maille du mode`le de sol est de´coupe´e en 4 fractions repre´sentatives de
son e´tat de surface :
– La fraction de mers/oce´ans (AM , Fig. 4.2) qui s’appuie sur les travaux de Gaspar et al. (1990) ;
– la fraction de lacs/rivie`res (AL, Fig. 4.2) qui s’appuie aussi sur les travaux de Gaspar et al. (1990) ;
– la fraction de ville (AV , Fig. 4.2) qui s’appuie sur le mode`le TEB (Masson 2000)
– la fraction ve´ge´tale (AN , Fig. 4.2) qui s’appuie sur le mode`le ISBA (Noilhan et Planton 1989). La
fraction ve´ge´tale est subdivise´e en 12 cate´gories de ve´ge´tation, elles meˆmes re´parties en 243 types
de couverts de sol. Les spe´cificite´s locales de la ve´ge´tation peuvent ainsi eˆtre prises en compte (de la
toundra au maquis me´diterrane´en, en passant par les sites d’extraction mine´rale ou les oliveraies ;
tous les types de ve´ge´tation sont repre´sente´s et leur influence physique est mode´lise´e de fac¸on spe´-
cifique).
A tous les pas de temps du mode`le, chaque maille de surface est force´e par la tempe´rature de l’air,
l’humidite´ spe´cifique, les composantes du vent horizontal, la pression, les pre´cipitations totales, le rayon-
nement a` grande longueur d’onde, le rayonnement a` courte longueur d’ondes, les rayonnements direct et
diffus et e´ventuellement les concentrations d’espe`ces chimiques et de poussie`res. En retour, chacun des
4 mode`les physiques de SurfEx est exe´cute´ afin d’e´valuer les flux induits par chacune des fractions. Les
flux totaux sont ensuite combine´s a` l’e´chelle de la maille par l’interface de Surfex qui calcule les flux
moyens de quantite´ de mouvement, de chaleur sensible et latente et e´ventuellement des espe`ces chimiques
et de poussie`res. Ces quantite´s sont alors prescrites au premier niveau du mode`le atmosphe´rique. Toutes
ces informations sont ensuite utilise´es comme conditions aux limites infe´rieures des sche´mas radiatif et
turbulent de Me´so-NH. La figure 4.2 pre´sente ces e´changes entre le mode`le atmosphe´rique Me´so-NH et le
mode`le de surface SurfEx.
Méso-NH
SurfEx
Forçage Atmosphérique:
Température
Humidité Spécifique
Vent
Pression
Quantité de Pluie/Neige
Concentration en CO2, en 
espèces chimiques et en 
aérosols
Forçage Radiatif:
Radiation solaire
Radiation infrarouge
Atmosphère
Surface
Interface
Flux de surface turbulent de:
Quantité de mouvement
Chaleur sensible
Chaleur latente
CO2, d'espèces chimiques et 
d'aérosols
Propriétés Radiatives:
Albédo
Emmissivité
X=ANXN+ALXL+AMXM+AVXV
Nature Lac/rivières Mer/Océans Ville
AN
XN
AL
XL
AM
XM
AV
XV
Figure 4.2 – Description des e´changes entre le mode`le atmosphe´rique Me´so-NH et le mode`le de surface
SurfEx. AN , AL, AM et AV correspondent respectivement aux fractions de nature, de lacs
et rivie`res, de mer et d’oce´an et de ville dans la maille. XN , XL, XM et XV correspondent
aux variables physiques calcule´es pour les diffe´rents types de surface. La somme de ces
variables physique ponde´re´es par la fraction de la surface correspond au champ transmis
au mode`le atmosphe´rique comme condition de surface. Adapte´ de Le Moigne et al. (2009)
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Dans la suite de cette e´tude, on s’inte´resse principalement aux couverts posse´dant une fraction ve´ge´-
tale pre´ponde´rantes au regard des autres fractions. On se focalise donc sur la description de l’interface
entre Me´so-NH et ISBA. Les variables physique (XN ) qui nous inte´ressent sont le flux de quantite´ de
mouvement, le flux de chaleur sensible et le flux de chaleur latente. Dans ISBA, ces flux sont calcule´s
selon les e´quations suivantes :
w˜′θ′ = −CHVa (θatmo − θsol) (4.1)
w˜′q′ = −CEVa (qatmo − qsol) (4.2)
u˜′w′ = −CDVaUatmo (4.3)
v˜′w′ = −CDVaVatmo (4.4)
avec CH , CE et CD, les coefficients de traˆıne´e e´value´s dans le mode`le de surface SurfEx a` partir des
nombres de Richardson de gradient obtenus a` l’interface entre le mode`le atmosphe´rique et le mode`le de
surface et a` partir de la rugosite´. Ces coefficients sont obtenus a` partir de la formulation de Louis (1979)
qui a e´te´ modifie´e dans le but de conside´rer des longueurs de rugosite´ diffe´rentes pour la chaleur, le flux
d’humidite´ et pour la quantite´ de mouvement (Mascart et al. 1995). θatmo, qatmo, Uatmo, Vatmo et Va
correspondent a` la tempe´rature potentielle, l’humidite´ spe´cifique, le vent dans la direction x, le vent dans
la direction y et la norme de la vitesse du vent horizontal au premier niveau vertical du mode`le atmo-
sphe´rique Me´so-NH. θsol et qsol correspondent a` la tempe´rature potentielle et a` l’humidite´ spe´cifique au
sol fournie par le sche´ma de sol ISBA.
Dans Me´so-NH, l’utilisation d’une topographie re´elle n’est pas obligatoire. On peut de´finir via des
fonctions de Me´so-NH, des valle´es, des dunes, des sols plat afin de re´aliser des simulations ide´ales. En ce
qui concerne les simulations de cas re´els, la topographie par de´faut dans Me´so-NH est issue de la base
GTOPO30 ∗ qui a une re´solution spatiale d’environ 1 km. L’utilisation d’une base de donne´e plus pre´cise
est utilise´e (dans la Partie III) afin de mieux de´crire le relief. Cette base de donne´e est issue du S.R.T.M. †
et a une re´solution spatiale de 90m.
4. Parame´trisation de la turbulence dans Me´so-NH
Le sche´ma de fermeture de Me´so-NH est base´ sur le concept de coefficients d’e´change turbulent qui
permet de repre´senter les flux d’une quantite´ ξ en fonction du gradient de cette meˆme quantite´ re´solue
(Partie 1, Chapitre 1). Il s’appuie sur le sche´ma de Deardorff (1973) repris par Sommeria (1976) puis
Redelsperger et Sommeria (1981) et enfin discute´ par Cuxart et al. (2000). Les coefficients d’e´change
turbulent Ku et Kθ de´crit initialement par les Eqs. 1.53 et 1.54 sont rappele´s dans les Eqs. 4.5 et 4.6 pour
la clarte´ de la lecture.
Ku = Ck.lk.TKE
1/2φ3 (4.5)
Kθ =
(
1 +
2.lk
∆
)
Ku (4.6)
φ3 est une fonction de la stabilite´ de´finie a` partir du nombre de Richardson turbulent. Dans Me´so-NH,
cette fonction a une forme plus complique´e que celle pre´sente´e initialement (Eq. 1.55). Elle est pre´sente´e
dans la suite.
∗. http ://www1.gsi.go.jp/geowww/globalmap-gsi/gtopo30/gtopo30.html
†. Shuttle Radar Topography Mission est un projet international mene´ par la National Geospatial-Intelligence
Agency (NGA) et la National Aeronautics and Space Administration (NASA)
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4.1. E´quation pour l’e´nergie cine´tique turbulente
Les coefficients d’e´changes turbulents (Eq. 4.5 a` 4.6) sont fonction de l’e´nergie cine´tique turbulente
(T.K.E.) et de la longueur de me´lange, lk. La re´solution de l’e´quation pronostique de TKE permet d’intro-
duire une meilleure description de l’activite´ turbulente dans la re´solution des champs re´solus (Deardorff
1973). Cette e´quation est pre´sente´e sur l’Eq. 4.7.
∂TKE
∂t
= − 1
ρref
.
∂
∂xj
(ρref .TKE.u˜j)− u˜′iu′j .
∂ui
∂xj
+
g
θvref
.δi3.u˜′3θ′v
− 1
ρref
.
∂
∂xj
(
−Ck.ρref .lk.TKE1/2.∂TKE
∂xj
)
− ε
(4.7)
Les termes sources apparaissant dans l’e´quation 4.7 sont respectivement l’advection de TKE, la produc-
tion par cisaillement, la production par flottabilite´, la diffusion et la dissipation. ui est la ie`me-composante
de la vitesse, le tilde se re´fe`re a` l’ope´rateur de filtrage, le prime de´signe les composantes sous-mailles
correspondant a` la partie non re´solue. ρref est la masse volumique de re´fe´rence. lk est la longueur de
me´lange, g l’acce´le´ration de la pesanteur, δi,j le symbole de Kronecker. Ck et Cε sont des constantes de
fermeture e´tablies dans des conditions de turbulence homoge`ne et isotrope. Le choix de ces constantes
sera discute´ dans le Chapitre suivant.
Afin de fermer ce syste`me d’e´quation, nous avons besoin de re´soudre la dissipation turbulente par effets
visqueux, ε. La premie`re me´thode consiste a` re´soudre son e´quation d’e´volution mais celle-ci n’a pas encore
montre´ de re´sultats satisfaisants dans Me´so-NH. Nous utilisons donc la formulation de Kolmogorov (Eq.
1.57) qui exprime la dissipation en fonction de la TKE et de la longueur caracte´ristique de la dissipation,
lε qui est rappele´ ici pour la clarte´ de la lecture (4.8).
ε = Cε
TKE3/2
lε
(4.8)
Afin de fermer ce syste`me d’e´quation, nous devons donc mode´liser les longueurs caracte´ristiques de me´-
lange et de dissipation, lk et lε.
4.2. Longueurs caracte´ristiques de me´lange et de dissipation
La diffe´renciation entre la longueur de me´lange lk et la longueur de dissipation lε est possible dans
Me´so-NH. 3 types de sche´ma sont disponibles et pre´sente´s dans la suite, du plus simple au plus sophistique´.
a. Mode`le de turbulence 1D (Bougeault et Lacarre`re 1995)
Le sche´ma de Bougeault et Lacarrere (1995) est souvent choisi pour parame´trer les e´changes turbulents
pour des mailles de l’ordre de 500 m. Il est e´galement utilise´ pour des simulations de la turbulence dans
lesquelles les gradients horizontaux des quantite´s turbulentes sont ne´gligeables devant leur gradients
verticaux. Ces longueurs de me´lange et de dissipation, telles que formule´es par Bougeault et Lacarrere
(1995), de´finie la distance sur laquelle une parcelle d’air d’e´nergie cine´tique moyenne (TKE) se de´place
verticalement vers le haut (lup) ou vers le bas (ldown) avant d’eˆtre stoppe´e par les effets de flottabilite´.
L’expression de ces longueurs est donne´e dans l’Eq. 4.9.
lk = lε =
[
(lup)
−2/3
+ (ldown)
−2/3
2
]−3/2
(4.9)
Les distances de de´placement de la particule d’air vers le haut (lup) et vers le bas (ldown) sont obtenues
par l’inte´gration des forces de flottabilite´ pour une altitude et une e´nergie cine´tique turbulente donne´e
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(Eq. 4.10 et 4.11).
z+lup∫
z
g
θvref
(θ(z)− θ(z′)) dz′ = −TKE(z) (4.10)
z∫
z−ldown
g
θvref
(θ(z′)− θ(z)) dz′ = −TKE(z) pour ldown ≤ z (4.11)
avec z l’altitude de de´part et z′ l’altitude atteinte par la particule disposant d’une e´nergie cine´tique
turbulente et de forces de flottabilite´ donne´es. Un de´veloppement du second ordre des fonctions θ(z′)
(Bougeault et Lacarrere 1995) permet d’exprimer la longueur de me´lange avec les variables re´solues (Eq.
4.12).
lk = lε =
√
2.TKE
N
(4.12)
avec N la fre´quence de Brunt-Va¨isa¨la¨ (Eq. 1.51).
b. Mode`le de turbulence 3D (Deardorff 1980)
Comme de´crit dans la Partie 1, les longueurs de me´lange et de dissipation propose´es par Deardorff
(1980) correspondent au maximum a` la taille de la maille, ∆. Lorsque l’atmosphe`re est stablement stra-
tifie´e, cette longueur est alors re´duite (Eq. 1.50 et rappele´e ici pour la clarte´ de lecture du document, Eq.
4.13).
lk = lε = min
(
∆, 0.76
√
TKE
N
)
(4.13)
Contrairement au mode`le original de Deardorff (1980) qui posse`de une valeur de Cε qui varie dans la
couche limite surfacique, dans Me´so-NH, cette valeur est fixe´e a` 0.7 dans toute la couche limite atmo-
sphe´rique et la valeur de taille de la maille choisie est ∆, la racine cubique de la taille de la maille. Suite
aux remarques faites dans la Partie I, on peut donc s’attendre a` ce que ce sche´ma de fermeture ait une
surproduction d’e´nergie cine´tique turbulente pre`s de la surface.
c. Ame´lioration de la pre´diction dans la C.L.S. (Redelsperger 2001)
Dans Me´so-NH, il est possible de diffe´rencier les longueurs caracte´ristique de me´lange, lk et de dissi-
pation, lε dans la couche limite surfacique pour pallier a` la surproduction de la TKE pre`s de la surface
(Redelsperger et al. 2001). Les expressions de ces deux longueurs sont donne´es dans les e´quations 1.58 et
1.59 et rappele´es ici pour la clarte´ de la lecture.
lk = (1− γ)AzfLMO
( z
L
)
+ γlCLMk (4.14)
lε = (1− γ)AzgLMO
( z
L
)
+ γlCLMε (4.15)
avec lCLMk et l
CLM
ε les longueurs caracte´ristiques de me´lange et de dissipation de Deardorff (1980) ou
Bougeault et Lacarrere (1995) e´voque´es pre´ce´demment. Dans ce mode`le, loin du sol, ces longueurs tendent
vers les longueurs de me´lange et de dissipation de Bougeault et Lacarrere (1995) ou de Deardorff (1980)
contrairement au mode`le pre´ce´dent qui lui tend vers la taille de la maille. Ces longueurs de me´lange
et de dissipation permettent d’ame´liorer la pre´diction des profils pour les quantite´s moyennes dans la
couche limite superficielle (Redelsperger et al. 2001). Des tests de sensibilite´ a` la prise en compte de ces
formulations ou non ont e´te´ effectue´s et sont pre´sente´s en Annexe D.
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4.3. Sche´ma sous-maille
Les sche´mas sous-mailles sont base´s sur les coefficients d’e´changes sous mailles (Eqs. 4.5 et 4.6) (Redels-
perger et Sommeria 1981; Cuxart et al. 2000). Ils permettent d’exprimer les moments d’ordre 2 pre´sents
dans les e´quations des champs re´solus (Eq. 1.32 a` 1.34) et l’e´quation de la TKE 4.7. Les parame´trisations
des moments d’ordre 2 sont de´crites par les e´quations 4.16 a` 4.21.
u˜′iθ′ = −
2
3
lk
Cs
TKE1/2
∂θ˜
∂xi
φi (4.16)
u˜′iq′ = −
2
3
lk
Ch
TKE1/2
∂q˜
∂xi
ψi (4.17)
u˜′iu
′
j =
2
3
δijTKE − 4
15
lk
Cm
TKE1/2
(
∂u˜i
∂xj
+
∂u˜j
∂xi
− 2
3
δij
∂u˜m
∂xm
)
(4.18)
θ˜′q′ = C2lklε
(
∂θ˜
∂xi
∂q˜
∂xi
)
(φi + ψi) (4.19)
θ˜′2 = C1lklε
(
∂θ˜
∂xi
∂θ˜
∂xi
)
φi (4.20)
q˜′2 = C1lklε
(
∂q˜
∂xi
.
∂q˜
∂xi
)
ψi (4.21)
avec C1 =
2
3.C.Cθ
et C2 =
2
3.C.Cq
. Les constantes Cx, sont initialement e´tablies a` partir des travaux de
Redelsperger et Sommeria (1981). Dans la litte´rature il existe de nombreuses valeurs pour ces constantes,
quelques unes on e´te´ regroupe´es dans le Tableau 4.1. Le jeu de constantes nomme´ RS81 pour Redelsperger
et Sommeria (1981) est le jeu de constante par de´faut dans Me´so-NH. SS89 est le jeu de constante
provenant de Schmidt et Schumann (1989) donnant plus de poids aux forces de flottabilite´. CCH02 pour
Cheng et al. (2002) est un jeu de constantes base´ sur une meilleure parame´trisation des termes de presso-
corre´lation. Dans l’Annexe D, nous proposons d’e´valuer la signature de ces diffe´rentes constantes dans le
cas d’une simulation d’une couche limite ”se`che”.
Constantes Ck Cε Cm Cθ = Cq = Cθq C = Ch = Cs
RS81 0.2 0.7 4 1.2 4
SS89 0.33 0.845 3.5 1.01 3.25
CCH02 0.2 0.845 2.11 0.98 4.65
Tableau 4.1 – Les diffe´rentes constantes de fermeture des sche´mas sous-mailles. RS81 correspond a` Re-
delsperger et Sommeria (1981), SS89 a` Schmidt et Schumann (1989) et CCH02 a` Cheng
et al. (2002).
Les fonctions de stabilite´ φi et ψi (Redelsperger et Sommeria 1981), a` la base de la de´finition de φ3
dans l’Eq. 4.5, sont exprime´es en fonction des nombres de Richardson Rθ1, Rθ3, Rr1, Rr3 and R
2
θr3 et
sont formule´es par :
φi =
 1 pour i=1,21− (1+C1Rr1)(2C2R2θr3+C1R2θ3) 1Rθ1 +C1C2(R2θ3−R2r3)
1+(C1+C2)(Rθ1+Rr1)+C1(C2(R2θ1+R
2
r1)+C1Rθ1Rr1)
pour i=3
ψi =
 1 pour i=1,21− (1+C1Rθ1)(2C2R2θr3+C1R2r3) 1Rr1 +C1C2(R2r3−R2θ3)
1+(C1+C2)(Rθ1+Rr1)+C1(C2(R2θ1+R
2
r1)+C1Rθ1Rr1)
pour i=3
ou` C1 et C2 sont les constantes pre´ce´demment de´finies. Les nombres de Richardson sont exprime´s par
Sommeria (1976) :
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Rθ1 =
g
θvref
lklε
TKE
Eθ
∂θ˜
∂x3
Rθ3 =
g
θvref
lklε
TKE
Eθ
(
∂θ˜
∂xm
∂θ˜
∂xm
)1/2
Rr1 =
g
θvref
lklε
TKE
Emoist
∂q˜
∂x3
Rr3 =
g
θvref
lklε
TKE
Emoist
(
∂q˜
∂xm
∂q˜
∂xm
)1/2
R2θr3 =
(
g
θvref
lklε
TKE
)2
Eθ
(
∂θ˜
∂xm
)
Emoist
(
∂q˜
∂xm
)
ou` Eθ =
θ˜v
θ˜
et Emoist = 0.61θ˜. Ces nombres de Richardson tridimensionnels repre´sentent le rapport
des forces de flottabilite´ dues aux diffe´rences de tempe´rature ou d’humidite´ sur la force d’inertie via
l’e´nergie cine´tique turbulente. Les nombres adimensionnels φi et ψi ont pour principal effet de diminuer
l’e´nergie sous maille et le rapport entre les flux verticaux et horizontaux en augmentant la stabilite´ des
couches stables. Dans la C.L.A.C, ce sche´ma ame´liore la pe´ne´tration des mouvements convectifs dans la
zone d’entraˆınement.
5. Expression des parame`tres de structure a`
partir des champs re´solus avec le mode`le Me´so-NH
5.1. Expression de CT 2
Le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature est exprime´ en fonction des gradients des
champs re´solus, ici le gradient de tempe´rature potentielle re´solue (Eq. 4.22) en injectant la formulation
du sche´ma de fermeture de θ˜′2 (Eq. 4.20) dans l’Eq. 3.18.
CT 2 = 3.2C
−1/3
ε CθC1lk.l
1/3
ε
(∂θ˜
∂x
)2
+
(
∂θ˜
∂y
)2
+ φ3
(
∂θ˜
∂z
)2 (4.22)
5.2. Expression de CQ2 et CTQ
De la meˆme manie`re que pre´ce´demment, les parame`tres de structure des fluctuations d’humidite´,
CQ2 , et des corre´lations tempe´rature-humidite´, CTQ, sont exprime´s en fonction des gradients du champs
d’humidite´ re´solu et des gradients du champs de tempe´rature potentielle re´solue, respectivement. Ainsi
l’expression de ces parame`tres devient :
CQ2 = 3.2C
−1/3
ε CqC1lk.l
1/3
ε
[(
∂q˜
∂x
)2
+
(
∂q˜
∂y
)2
+ ψ3
(
∂q˜
∂z
)2]
(4.23)
CTQ = 3.2C
−1/3
ε CθqC2lk.l
1/3
ε
[(
∂θ˜
∂x
)(
∂q˜
∂x
)
+
(
∂θ˜
∂y
)(
∂q˜
∂y
)
+ (ψ3 + φ3)
(
∂θ˜
∂z
)(
∂q˜
∂z
)]
(4.24)
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5.3. Expression de Cn2
L’expression du parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, Cn2 , est
obtenue a` partir des expressions 4.22, 4.23 et 4.24. Pour plus de clarte´ lors de la lecture, nous rappelons
ici les expressions liant le Cn2 aux CT 2 , CQ2 et CTQ pour le scintillome`tre et les radars UHF (Eq. 3.52 et
Eq. 3.58).
a. Pour le scintillome`tre (longueur d’onde de 950nm)
Le parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, Cn2 , devient :
Cn2 =
(
0.78.10−6P˜
T˜ 2
)2
CT 2 .f
(
CQ2 , CTQ
)
(4.25)
avec f
(
CQ2 , CTQ
)
une fonction qui tend vers 1.
b. Pour le radar UHF (longueur d’onde de 30 a` 70cm)
Le Cn2 est exprime´ comme suit :
Cn2 =
(
6.10−4P˜
T˜ 2
)2
CQ2 .g
(
CQ2 , CTQ
)
(4.26)
avec g
(
CQ2 , CTQ
)
une fonction qui tend vers 1.
Ce chapitre a pre´sente´ succinctement le mode`le atmosphe´rique Me´so-NH utilise´ dans ces travaux. Nous
avons de´taille´ la description the´orique des e´tapes pour la mise en place d’une simulation : le maillage, les
conditions de forc¸age, le sche´ma de sol et la parame´trisation de la turbulence. Puis, nous avons e´tablis
les liens entre les champs re´solus par Me´so-NH et les diffe´rents parame`tres de structure. L’e´valuation du
calcul du CT 2 est pre´sente´ dans le Chapitre 5 et le Cn2 dans le Chapitre 6.
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Chapitre 5
E´valuation des parame`tres de
structure, le cas d’une C.L.A. se`che
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Ce chapitre est de´die´ a` la mise en place et l’analyse de la simulation de re´fe´rence propose´e par Schmidt
et Schumann (1989). Ce cas de re´fe´rence est une simulation de couche limite convective se`che de´clenche´e
puis entretenue par un flux de tempe´rature constant en surface de type Rayleigh-Be´nard. La comparaison
entre les champs simule´s et la the´orie des similitudes est ainsi rendue possible. En effet, les conditions
d’application de la the´orie des similitudes sont parfaites pour cette simulation (surface plate et homoge`ne).
Par ailleurs, nous e´valuons e´galement le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature obtenus
a` partir des champs simule´s en comparaison avec les valeurs fournies par la the´orie des similitudes e´tablie
dans la Partie I.
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1. Description de la simulation
La simulation de re´fe´rence est celle propose´e par Schmidt et Schumann (1989) re´fe´rence´e SS89 dans
la suite du document. Elle fut l’objet de nombreuses validations de simulations des grandes e´chelles de
la turbulence. Pour Me´so-NH, on peut citer les travaux de Mahe´ (2000) et Cuxart et al. (2000). Nous
utilisons le cadre de cette simulation pour re´aliser des tests de sensibilite´ sur les diffe´rents choix de pa-
rame´trisations utilise´es dans Me´so-NH, en particulier, le choix des constantes des sche´mas de fermeture
(Tableau 4.1), le choix des longueurs de me´lange et de dissipation et enfin la sensibilite´ a` l’e´paisseur de
la couche d’absorption.
Cette simulation vise a` e´tablir un re´gime de convection pure entretenue par un flux de tempe´rature
constant en surface Q0. Le domaine a une dimension horizontale de Lx = 6400 m et Ly = 6400 m
et une hauteur de Lz = 2400 m. Il a e´te´ montre´ que la dimension horizontale pouvait eˆtre restreinte
Lx = Ly = 5000 m (Cuxart et al. 2000). En revanche, quelques tests, non pre´sente´s ici, montrent
que les structures cohe´rentes ont du mal a` se de´velopper correctement. Les dimensions initiales ont
donc e´te´ conserve´es (i.e. Lx = Ly = 6400 m). Dans un premier temps, les mailles sont isotropes (i.e.
∆x = ∆y = ∆z = 50 m). La taille des structures turbulentes re´solues est donc supe´rieure a` 100m. La
discre´tisation du domaine s’appuie sur 128 points dans chacune des dimensions horizontales et 48 points
sur la verticale. La Figure 5.1 pre´sente sche´matiquement le domaine de simulation.
L
x
L
z
Δ
z
Δx
Figure 5.1 – Sche´ma repre´sentant le domaine de simulation. Lx, Ly et Lz repre´sentent les dimensions du
domaine suivant les trois directions spatiales. ∆x ∆y et ∆z correspondent aux dimensions
du maillage dans les trois directions spatiales.
Les e´chelles du mouvement convectif sont exprime´es en fonction du flux de tempe´rature en surface Q0
et de la hauteur de la couche limite prescrite a` l’instant initial zi0 (Deardorff 1970a). Dans la suite, les
exposants 0 signifient l’instant initial.
w0∗ = (βgQ0z
0
i )
1/3, θ0∗ =
Q0
w0∗
, t∗ = z0i /w
0
∗ (5.1)
w0∗ et θ
0
∗ (Eq. 5.1) correspondent aux e´chelles de vitesse et de tempe´rature de´finies dans le Chapitre 2.
t∗ est le temps caracte´ristique des cellules convectives. Il correspond au temps ne´cessaire a` une particule
d’air pour parcourir la couche limite de´finie comme e´tant la distance du sol a` la zone d’inversion (zi).
β = 1/θsol = 1/300 est le coefficient d’expansion volumique. g = 9.81ms
−2 est l’acce´le´ration de la
pesanteur. En fixant, Q0 = 0.06K.m.s
−1, on a w0∗ = 1.46m.s
−1 et θ0∗ = 0.041K. Le nombre de Reynolds
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est alors de :
Re =
w0∗z
0
i
ν
= 1.6× 1011 (5.2)
avec ν = 15 × 10−6m2s−1. Le nombre de Reynolds correspond a` un e´coulement fortement turbulent
caracte´ristique d’une couche limite instable. Le temps caracte´ristique des cellules convectives est donc
e´gal a` t∗ = 1096s. La dure´e de la simulation est fixe´e a` t = 10t∗ pour obtenir une couche limite convective
bien de´veloppe´e. Le pas de temps est choisit e´gal a` 1s (∆t = 1s). Nous utilisons dans un premier temps
le mode`le de Redelsperger et al. (2001) pour lequel la longueur de me´lange est diffe´rente de la longueur
de dissipation dans la C.L.S. (Eq. 4.14 et 4.15).
1.1. Conditions initiales
Les conditions initiales sont impose´es via un radiosondage ide´alise´ et introduit dans la proce´dure de
simulation de Me´so-NH. Les champs de vitesse et d’humidite´ initiaux sont nuls sur l’ensemble du domaine.
Une hauteur de couche limite est impose´e dans le profil vertical de tempe´rature potentielle a` zi0 = 1350
m. La structure verticale du profil de tempe´rature potentielle a la forme suivante :{
θ = θ0 pour z < z0i
θ = θ0 + (z − z0i )dθ/dz pour z > z0i
avec dθ/dz = 0.003K.m−1. Ce profil est un profil caracte´ristique d’une couche limite atmosphe´rique
convective (C.L.A.C.). La turbulence qui s’y de´veloppe est en quelque sorte freine´e par la couche stratifie´e
situe´e au dessus de la C.L.A. (zone correspondant a` la zone d’entraˆınement). L’altitude z0i correspond
a` la zone d’inversion de tempe´rature qui de´limite le sommet de la C.L.A. Cette valeur n’est pas fixe et
augmente au cours de la simulation. La valeur θ0 est prise e´gale a` 300K qui correspond a` la tempe´rature
ambiante. Le champs de tempe´rature initial est pre´sente´ sur les Figures 5.2(a) et 5.2(b).
(a) (b)
Figure 5.2 – (a) Coupe verticale de tempe´rature au milieu du domaine a` l’e´tat initial. (b) Profils verti-
caux de la tempe´rature potentielle : e´tat initial (rouge) et final (i.e. t = 10t∗) (vert). Ces
profils sont moyenne´s spatialement sur l’ensemble du domaine.
Pour que la convection puisse se de´clencher, on perturbe ale´atoirement a` l’instant initial, uniquement,
le champ de tempe´rature au niveau du sol. Pour cela, on utilise une fonctionnalite´ disponible dans le
mode`le Me´so-NH, qui revient a` ge´ne´rer ale´atoirement une valeur de tempe´rature au niveau du sol. Cette
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fonction est donne´e sur l’Eq. 5.3.
θ(x, y, z = 0, t = 0) = θ0 + αbruit ∗Abruit (5.3)
avec αbruit une valeur ale´atoire comprise entre 0 et 1. Abruit est une amplitude fixe´e a` 0.1 K.
1.2. Conditions aux limites
Nous imposons des conditions aux limites cycliques aux frontie`res late´rales du domaine. Au sol, nous
devons imposer un flux de chaleur sensible, H. Ce flux est exprime´ en fonction du flux de tempe´rature
par l’Eq. 5.4
H = ρCpQ0 (5.4)
avec Cp = 1004, 7 J.kg-1.K-1, ρ = 1, 128 kg.m-3, Q0 = 0.06 K.m.s-1 alors H = 68 W.m-2.
Au sommet du domaine, nous imposons une couche absorbante d’environ 400m d’e´paisseur corres-
pondant a` Lz − Zbas (comme dans la simulation SS89). Le bas de cette couche est positionne´e dans un
premier temps a` 2000m (Zbas). Une e´tude de sensibilite´ sur les caracte´ristiques de cette zone tampon
(e´paisseur, altitude du point du bas) est discute´e en Annexe D. Il s’agira d’e´valuer la proximite´ du point
du bas au regard de la zone d’inversion localise´e a` environ z=1700m au temps final (t = 10t∗).
Les conditions aux limites du domaine de simulation sont regroupe´es sur la Figure 5.3.
L
x
L
z
Flux de chaleur sensible : H= 68 W.m-2
Flux de chaleur latente : LE= 0 W.m-2
Δ
z
Δx
Couche d’absorption
L
z
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Figure 5.3 – Sche´ma repre´sentant les conditions aux limites de notre domaine (SS89)
2. Analyse qualitative des re´sultats
Dans un premier temps, les champs de tempe´rature potentielle et de vitesse simule´s sont e´value´s
qualitativement a` l’aide de coupes verticales instantane´es pour s’assurer que la simulation reproduit
bien des mouvements de convection.
2.1. La tempe´rature potentielle
La Figure 5.2(b) pre´sente le profil moyen de tempe´rature potentielle aux instants initiaux t = 0t∗ et
finaux t = 11t∗. On note que la couche limite s’e´paissit d’environ 200m et que globalement la tempe´rature
potentielle dans la couche limite me´lange´e a augmente´ d’environ 0.5K. La pre´sence d’un re´gime convectif
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semble ve´rifie´. Le flux de chaleur sensible impose´ au sol fait croˆıtre l’e´paisseur de la couche limite me´lange´e
dont la croissance est ralentie par la couche d’inversion situe´e au sommet de la couche limite.
Les figures 5.4(a) et 5.4(b) pre´sentent les coupes verticales instantane´es au milieu du domaine. Il est
a` noter que sur la figure 5.4(a), nous avons garde´ l’ensemble du domaine de simulation afin de visualiser
la contribution de la zone d’absorption.
(a) (b)
Figure 5.4 – (a) Coupe verticale au milieu du domaine de la tempe´rature potentielle a` t = 10t∗ (b)
Zoom dans la couche limite atmosphe´rique (1700m correspondant a` zi altitude de la zone
d’inversion)
Cette e´valuation qualitative permet d’appre´cier le bon de´roulement de la simulation. Les ”plumes”
thermiques, caracte´ristiques des couches limites convectives sont visibles sur la Fig. 5.4(b). Leur extension
va du bas au haut de la C.L.A.C. La pe´ne´tration de ces thermiques dans la couche stable situe´e au
dessus (la couche d’entraˆınement) vient perturber les iso-contours de tempe´rature potentielle pre´sente´s
initialement (Fig. 5.2(a)). La couche limite est bien me´lange´e (Fig. 5.2(b)) et reste marque´e par une
stratification thermique neutre ou` l’activite´ turbulente se de´veloppe.
2.2. La vitesse verticale
La dynamique des mouvements convectifs est pre´sente´e sur la Fig. 5.5. L’ensemble du domaine est
repre´sente´ sur la Fig. 5.5(a) afin de voir l’impact de la zone d’absorption sur les champs de vitesse simule´s.
Les mouvements de vent ascendants et subsidents caracte´ristiques des mouvements convectifs sont
visibles dans le domaine sous la couche absorbante situe´e a` 2000m. Ces mouvements se sont e´tablis dans
le domaine de fac¸on, quasi-syme´trique. On observe deux mouvements ascendants et deux mouvements
de subsidence. Nous pouvons aussi remarquer que les mouvements de subsidence ont une intensite´ plus
faible que les mouvements ascendants.
Apre`s cette premie`re e´valuation qualitative, nous analysons plus finement les champs simule´s en s’ap-
puyant sur la the´orie des similitudes.
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(a) (b)
Figure 5.5 – (a) Coupe verticale de la vitesse verticale a` t = 10t∗ (b) Zoom de la coupe verticale de la
vitesse verticale a` t = 10t∗ dans la couche limite atmosphe´rique (1700m correspondant a` zi
altitude de la zone d’inversion)
3. Comparaison avec la the´orie des similitudes
3.1. Strate´gie d’e´valuation
Les champs simule´s sont analyse´s dans le cadre de la the´orie des similitudes (i.e. Partie I Chapitre 2)
qui peut s’appliquer ici (surface plate, homoge`ne et isotrope). Dans ce qui suit, le bracket <X> de´note
une moyenne horizontale effectue´e sur tous les points de la grille. La barre (X) se re´fe`re a` une moyenne
temporelle. La dure´e de la moyenne temporelle est fixe´e a` 20 minutes, temps caracte´ristique des cellules
convectives (t∗ = 1096s). On conside`re la moyenne horizontale et temporelle comme la moyenne d’en-
semble (De Moor 2006). Les profils verticaux pre´sente´s dans la suite de ce chapitre ont e´te´ obtenus en
moyennant sur tout le domaine et temporellement sur t∗ = 1096s, les champs simule´s entre t = 10t∗ et
t = 11t∗ et e´chantillonne´s toutes les minutes. Les re´sultats sont pre´sente´s sous forme adimensionnelle en
utilisant les e´chelles standard de la couche limite atmosphe´rique convective soit Q0, w∗ et zi. La hauteur
de la couche limite, zi est de´finie comme e´tant l’altitude a` laquelle le profil de < w′θ′ > est minimal.
Cette hauteur est de l’ordre de 1700 m pour nos simulations.
3.2. Analyse de la simulation de re´fe´rence
a. Profil du flux vertical turbulent de chaleur sensible
La Figure 5.6 illustre notre strate´gie d’e´valuation. Sur cette figure, les courbes grises indiquent la
variabilite´ temporelle sur 20 minutes et la ligne plaine en gras donne la moyenne de ces 20 profils ”ins-
tantane´s”. Le profil vertical du flux turbulent moyen de tempe´rature est compare´ avec la the´orie de la
similitude (Eq. 2.10) propose´e par Lenschow (1974).
Globalement le champ simule´ est en bon accord avec la the´orie des similitudes. On note une le´ge`re dif-
fe´rence sur la pente de de´croissance en haut de la couche me´lange´e certainement cause´ par la dynamique
de l’entraˆınement. La pente constante confirme l’e´tat stationnaire de la turbulence dans cette re´gion. La
zone d’inversion est e´galement bien reproduite et se superpose avec une couche a` flux constant. La valeur
minimale du flux de chaleur sensible simule´ (-0,18 ±0, 04) a` proximite´ de la couche d’inversion zi est
tre`s semblable aux re´sultats obtenus dans la litte´rature (par exemple −0, 13 dans Deardorff (1974a) et
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Figure 5.6 – Flux vertical de chaleur sensible dans la couche limite atmosphe´rique convective. La ligne
en gras correspond a` la moyenne temporelle et spatiale de la variable totale, la ligne en
tiret est la partie moyenne re´solue, la ligne en pointille´ est la partie moyenne sous-maille.
Les lignes grises indiquent les profils instantane´s moyenne´s horizontalement extraits toutes
les minutes. La the´orie de la similitude est rappele´e par les triangles.
−0, 17 dans Moeng (1984)). Cette valeur ne´gative est principalement due a` un flux ascendant d’air froid
dans la couche d’inversion (Wilczak et Businger 1983). On note une transition sur la partie re´solue et
sous-maille vers z/zi < 0, 1. Au-dessus de ce seuil, le flux vertical total de chaleur sensible est re´gi par
les quantite´s re´solues. Au contraire, sous cette valeur, le mode`le sous-maille contribue principalement au
flux de chaleur sensible.
La variabilite´ temporelle (lignes grises Figure 5.6) pre´sente au sommet de la couche limite (i.e. z/zi ≈ 1)
et dans le premier tiers de la couche limite atmosphe´rique (i.e. 0 < z/zi < 0, 33) illustre la pre´sence d’ondes
internes dans la couche limite. Il semblerait que l’e´paisseur de la couche d’absorption soit trop faible.
b. Profil du flux vertical turbulent de vitesse verticale
Le profil vertical de la variance des fluctuations turbulentes de la vitesse verticale simule´es est pre´sente´
Fig. 5.7 avec la meˆme charte graphique que pre´ce´demment. On note que le mode`le surestime le´ge`rement
ces variables au regard de la the´orie des similitudes propose´e par Wyngaard et al. (1971).
Le maximum de la variance est situe´ a` z/zi ≈ 0.4 alors que dans la litte´rature il est montre´ qu’il
e´tait situe´ vers z/zi ≈ 0.3 (Deardorff 1974b; Andre´ et al. 1978). Les profils ”instantane´s” pre´sentent une
variabilite´ marque´e a` cette altitude. On suspecte que ce proble`me vienne aussi de la pre´sence d’ondes
internes. Il se peut tout comme pour la diffe´rence de pente dans le profil du flux de chaleur sensible que
ce proble`me vienne de la pre´sence d’ondes internes.
c. Profil du flux vertical turbulent des fluctuations de tempe´rature
Le profil vertical de la variance des fluctuations turbulentes de tempe´rature simule´es est pre´sente´
Fig. 5.8. On note que le mode`le sous estime conside´rablement cette variable au regard de la the´orie des
similitudes obtenue par Kaimal et al. (1976). Ne´anmoins, ce re´sultat est en accord avec les travaux de
Schmidt et Schumann (1989).
Les Fig. 5.8(a) et (b) sugge`rent les remarques suivantes. Les valeurs maximales au sommet de la
couche limite me´lange´e (z/zi = 1) et celles observe´es a` proximite´ du sol correspondent a` des altitudes ou`
il y a de forts gradients de tempe´rature et ou` les effets de la flottabilite´ sont importants comme montre´
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Figure 5.7 – Profil vertical de la variance de la vitesse turbulente verticale dans la couche limite. La
ligne en gras correspond a` la moyenne temporelle et spatiale de la variable totale, la ligne
en tiret est la partie moyenne re´solue, la ligne en pointille´ est la partie moyenne sous-maille.
Les lignes grises indiquent les profils instantane´s moyenne´s horizontalement extraits toutes
les minutes. La the´orie de la similitude est rappele´e par les triangles et les pentagones.
expe´rimentalement par Andre´ et al. (1978).
En tenant compte des effets de la zone d’entraˆınement dans la formulation de la the´orie des similitudes,
l’e´cart entre le champ simule´ et la the´orie est re´duit (Sorbjan 1991; Moeng et Wyngaard 1984). En
particulier, la proximite´ du profil simule´ avec le profil de Moeng et Wyngaard (1984) base´ sur des re´sultats
de simulation nous sugge`re que le sche´ma de Me´so-NH se comporte comme celui de Moeng. D’autre part,
la de´formation du profil pour z/zi > 0, 2 est donc explique´e par l’entraˆınement d’air dans la couche
limite (Fig. 5.8(b)). Malgre´ tout, quelle que soit les the´ories utilise´es comme re´fe´rence, les variances de
tempe´rature restent sous estime´es. Ce proble`me est identifie´ dans la litte´rature et a souvent e´te´ discute´.
Cheinet et Siebesma (2007) expliquent que cette sous estimation est directement lie´e au taux de dissipation
des fluctuations de tempe´rature e´galement sous-estime´. On montre dans les sections suivantes que cette
sous-estimation est en partie lie´e a` la faible re´solution au dessus du sol (seulement 3 points pour z/zi <
0, 1). Ainsi, les fortes valeurs de θ′2 attendues pre`s du sol sont mal re´solues pourtant, au-dessus de
z/zi = 5.10
−2, on note que la pente −2/3 est bien reproduite par le mode`le.
d. Profil du flux vertical turbulent du parame`tre de structure des fluctuations de
tempe´rature
La Fig. 5.9 pre´sente le profil vertical du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature
adimensionne´ compare´ aux lois issues de la the´orie des similitudes (Kaimal et al. 1976; Fairall 1987;
Sorbjan et al. 1991). Le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature est de´fini dans la partie
inertielle du spectre (Chapitre 3). Nous nous sommes donc assure´s de la pre´sence de cette partie inertielle
dans les diffe´rents spectres e´nerge´tiques simule´s. Cependant ces spectres ne sont pas pre´sente´s dans ce
manuscrit.
Comme pour le profil de < θ′
2
>, plusieurs couches apparaissent dans le profil de CT 2 . Au sommet de
la couche limite, le profil de CT 2 est affecte´ par la zone d’entraˆınement conforme´ment au profil the´orique
de Fairall (1987). En milieu de couche limite, on note une sous-estimation similaire a` celle de < θ′
2
>
du fait de la de´pendance de CT 2 a` θ
′2. Dans cette partie de la C.L.A. la pente en -4/3 semble pourtant
e´galement bien re´solue. Enfin, pre`s du sol les valeurs simule´es semblent se rapprocher du profil the´orique.
En conclusion, dans cette simulation, le rapport entre les flux de chaleur au niveau de la zone d’entraˆıne-
ment et au sol est e´gal a` R = w′θ′i/w′θ
′
0 = −0, 2 (Fig. 2.1). Pour ces valeurs et d’apre`s Deardorff (1979),
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Figure 5.8 – Profil vertical des fluctuations turbulentes de tempe´rature dans toute la couche limite re-
pre´sente´ (a) en e´chelle line´aire et (b) en e´chelle logarithmique. La ligne en gras correspond
a` la moyenne temporelle et spatiale de la variable totale, la ligne en tiret est la partie
moyenne re´solue, la ligne en pointille´ est la partie moyenne sous-maille. Les lignes grises
indiquent les profils instantane´s moyenne´s horizontalement extraits toutes les minutes. Les
profils base´s sur la the´orie de la similitude sont rappele´s par les triangles, les losanges et
les e´toiles.
la vitesse du vent dans la zone d’entraˆınement w∗ est d’environ 10−2m.s-1, valeur relativement e´leve´e.
Pour de telles conditions, la couche de me´lange est profonde´ment affecte´e par le processus d’entraˆınement.
Notre simulation s’ajuste donc mieux a` la the´orie des similitudes qui prend en compte ce processus (Fairall
1987). Suivant les hypothe`se de Cheinet et Siebesma (2007), nous avons re´alise´ une e´tude de sensibilite´
supple´mentaire a` la parame´trisation sous-maille (Annexe D).
En conclusion partielle, le mode`le Me´so-NH simule correctement la dynamique de la couche limite
convective se`che. Cependant, on note des e´carts non ne´gligeables aux valeurs de´finies par les the´ories des
similitudes pour les profils de tempe´rature, et de vitesse et de parame`tre de structure des fluctuations de
tempe´rature.
3.3. E´tude de sensibilite´ a` la parame´trisation sous-maille et sur la zone
d’absorption
Les re´sultats pre´ce´dents nous invitent a` e´valuer la sensibilite´ du mode`le a` i) l’e´paisseur de la zone
d’absorption et ii) aux diffe´rents constantes du sche´ma sous maille de´taille´es aux sections 2.2 et 2.3. Cette
e´tude, re´alise´e en Annexe D, montre que l’utilisation du jeu de constante de Cheng et al. (2002) et du
sche´ma de longueurs de me´lange et de dissipation dans la couche limite surfacique de Redelsperger et al.
(2001) permettent d’ame´liorer les profils dans l’ensemble de la couche limite atmosphe´rique. De plus
prendre une hauteur de domaine situe´e a` 6000m plutoˆt que 2400m et le bas de la zone d’absorption a`
4000m plutoˆt que 2000m permet de s’affranchir de la re´flexion d’ondes en haut de domaine. Dans la suite
de ce Chapitre, nous utilisons donc ces parame´trisations. Les profils simule´s avec ces parame´trisations
sont pre´sente´s sur la figure 5.10.
Des e´carts non ne´gligeables aux valeurs de´finies par les the´ories des similitudes pour les profils de
tempe´rature et de parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature sont toujours pre´sents. Ce
comportement semble inde´pendant des conditions aux limites qui modifient a` la marge les profils simule´s
(Annexe D). D’autre part, nous notons e´galement que la re´solution verticale proche de la paroi ne nous
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Figure 5.9 – Profil vertical du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature dans la couche
limite. La ligne en gras correspond a` la moyenne temporelle et spatiale de la variable totale,
la ligne en tiret est la partie moyenne re´solue, la ligne en pointille´ est la partie moyenne
sous-maille. Les lignes grises indiquent les profils instantane´s moyenne´s horizontalement
extraits toutes les minutes. Les profils base´s sur la the´orie de la similitude sont rappele´s
par les triangles, les e´toiles et les losanges.
permet pas d’envisager une comparaison directe entre des mesures observe´es au sol et celles obtenues par
simulation des grandes e´chelles de la turbulence. Pour cela, il est ne´cessaire de raffiner la re´solution pre`s
du sol sans pour autant conduire a` des couˆts de calcul prohibitifs.
3.4. E´tude de sensibilite´ a` la re´solution verticale pre`s du sol
Dans cette section, les tests de sensibilite´ visent a` e´valuer l’impact d’un maillage vertical posse´dant une
re´solution de plus en plus fine pre`s du sol. En effet, la re´solution verticale de re´fe´rence (i.e. ∆z = 50 m)
semble trop grossie`re pour simuler correctement les gradients et notamment les gradients de tempe´rature.
Pour augmenter la re´solution pre`s du sol, deux strate´gies sont explore´es :
– Maintenir une maille cubique et la re´duire autant que possible. Cette approche est rapidement
limite´e par la capacite´ des ordinateurs. En effet, une taille de grille de 1 me`tre dans chaque direction
produirait 200 milliards de points de calcul dans la pre´sente e´tude contre 2 millions pour une
re´solution de 50 me`tres ;
– Etirer la maille dans la direction verticale a` proximite´ du sol. Cette approche ge´ne`re des maillages
anisotropes, ou` les rapports d’aspect (∆x/∆z ou ∆x/∆z) varient entre 50 et 160 pour les mailles
les plus fines. En augmentant la re´solution pre`s du sol, les gradients verticaux seront d’autant plus
pre´cis et on anticipe ainsi une meilleure pre´diction des profils turbulents pre`s du sol.
Six configurations de maillage sont retenues et pre´sente´es sur les Figures 5.11(a) et 5.11(b) (3 maillages
cubiques : 25, 50 et 100m, 3 maillages e´tire´s ∗ : 50m Stret, 100m Stret et 160m Stret).
Les configurations nume´riques des 6 maillages sont pre´cise´es dans le Tableau 5.1. Le coefficient d’e´ti-
rement assure un rapport entre deux mailles successives infe´rieur a` 20%. Le premier niveau est fixe´ a` 1
m pour les trois maillages e´tire´s.
La simulation de la couche limite convective se`che de Schmidt et Schumann (1989) est re´alise´e dans
un premier temps sur les 3 maillages cubiques a` 25m, 50m et 100m de re´solution. Dans un second temps,
nous comparons uniquement les champs simule´s issus du maillage cubique a` 50m de re´solution et du
∗. Maille e´tire´e que l’on nommera Stret dans les noms de maillages pour Stretching.
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Figure 5.10 – Profils verticaux de la nouvelle simulation de re´fe´rence (a) du flux de chaleur sensible, (b)
de la variance des fluctuations de vitesse verticale, (c) de la variance des fluctuations de
tempe´rature et (d) du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature dans toute
la couche limite. La ligne en gras correspond a` la moyenne temporelle et spatiale de la
variable totale, la ligne en tiret est la partie moyenne re´solue, la ligne en pointille´ est la
partie moyenne sous-maille. Les lignes grises indiquent les profils instantane´s moyenne´s
horizontalement extraits toutes les minutes. Les profils base´s sur la the´orie de la similitude
sont rappele´s par les triangles, les losanges et les e´toiles.
maillage e´tire´ pre`s du sol a` 50m de re´solution horizontale (50m Stret). Pour finir, on s’inte´resse aux champs
simule´s par les maillages e´tire´s pre`s du sol (50m Stret, 100m Stret et 160m Stret). Comme pre´ce´demment,
l’e´valuation est base´e sur la comparaison entre les profils simule´s moyen du flux de chaleur sensible
(< w′θ′ >), de la variance des fluctuations de vitesse verticale (< w′2 >), la variance des fluctuations
de tempe´rature (< θ′2 >) et du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature (CT 2) et leurs
valeurs respectives formule´es par les the´ories des similitudes. Les parties sous-maille et re´solue des champs
simule´s sont aussi pre´sente´es.
a. Signature des maillages cubiques (25m, 50m et 100m) sur les champs simule´s
La figure 5.12 pre´sente les profils simule´s avec leurs contributions sous maille et re´solue pour les 3
maillages cubiques dans toute la couche limite atmosphe´rique convective. Pre`s du sol, en dessous z/zi = 0.1
(z ≈ 170m), seuls les profils verticaux du flux de chaleur sensible et de la variance des fluctuations de
vitesse verticale simule´s sont pre´sente´s (Fig. 5.12(b) et (d)).
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Figure 5.11 – Repre´sentation des 6 maillages e´tudie´s (a) dans toute la couche limite atmosphe´rique
convective ; (b) dans la couche de surface pour z<50m
Nom Symbole 25m 50m 50m Stret 100m 100m Stret 160m Stret
Taille horizontale du domaine Lx, Ly [km] 6.4 6.4 6.4 6.4 6.4 6.4
Taille verticale du domaine Lz [km] 6 6 6 6 6 6
Taille horizontale du maillage ∆x,∆y [m] 25 50 50 100 100 160
Taille verticale du maillage ∆z [m] 25 50 z<300m 100 z<500m z<600m
1m → 50m 1m → 100m 1m → 160m
Coefficient d’e´tirement % 2% 2% 2%
z > 300m z > 500m z > 600m
50m 100m 160m
Coefficient d’e´tirement % 7% 7% 7%
Tableau 5.1 – Configurations nume´riques des 6 maillages retenus.
Globalement dans toute la C.L.A.C, les profils verticaux de chaleur sensible simule´s par les maillages
cubiques sont en accord avec la the´orie des similitudes de Lenschow (1974) (Fig. 5.12(a)). Pre`s du sol
(Fig. 5.12(b)), l’effet de la re´solution est perceptible. En ne´gligeant le dernier point directement affecte´
par la condition aux limites au sol, nous observons que quelque soit le maillage cubique, le profil simule´ du
flux de chaleur sensible est en accord avec la the´orie des similitudes. Plus la re´solution devient grossie`re
plus l’altitude a` laquelle la partie sous-maille prend de l’importance sur la partie re´solue augmente.
Une analyse similaire est propose´e pour la variance des fluctuations de vitesse verticale (Fig. 5.12(c)
et (d)). Globalement, dans l’ensemble de la C.L.A.C. (Fig. 5.12(c)), plus la re´solution du maillage est
grossie`re, plus le profil simule´ de la variance des fluctuations de vitesse verticale est en de´saccord avec
les profils issus de la the´orie des similitudes. En effet le maximum de variance des fluctuations de vitesse
verticale situe´ vers z/zi = 0.3 est mal reproduit par la simulation ayant un maillage cubique de 100m de
re´solution. En ce qui concerne les maillages a` 25 et 50m de re´solution, les champs simule´s posse`dent des
variations similaires dans l’ensemble de la C.L.A.C. La partie sous-maille permet de combler la re´solution
grossie`re des champs re´solus et permet un bon accord avec la the´orie des similitudes. Pre`s du sol (Fig.
5.12(d)), l’apport de la re´solution est net. En effet, le gradient de la variance des fluctuations de vitesse
verticale simule´es pre`s du sol avec le maillage a` 100m de re´solution est important compare´ aux profils
issus de la the´orie des similitudes, ce qui entraˆıne une surestimation de l’altitude du maximum de vitesse
verticale discute´ pre´ce´demment. En revanche, plus la re´solution du maillage cubique augmente, plus les
profils simule´s de la variance des fluctuations de vitesse verticale se rapprochent des profils issus de la
the´orie des similitudes. Malgre´ une sous-estimation globale des valeurs des fluctuations de vitesse verti-
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cale, le gradient des profils de la variance des fluctuations de vitesse verticale obtenu avec le maillage a`
25m est en bon accord avec celui obtenu par les lois de similitudes dans la C.L.S.
En ce qui concerne les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre
de structure des fluctuations de tempe´rature (Fig. 5.12(e) et (f)), l’e´chelle logarithmique utilise´e permet
d’avoir suffisamment d’information dans l’ensemble de la C.L.A.C pour qu’un agrandissement pre`s du
sol ne soit pas ne´cessaire. Les remarques sont valables pour ces deux champs simule´s. Globalement,
l’augmentation de la re´solution du maillage cubique permet d’apporter un prolongement des profils pre`s du
sol. Contrairement aux pre´ce´dents profils, la partie sous-maille des profils des fluctuations de tempe´rature
simule´s est toujours infe´rieure a` la partie re´solue.
b. Signature des maillages cubique et e´tire´s a` 50m sur les champs simule´s
L’apport de l’e´tirement des mailles pre`s du sol sur les champs simule´s est pre´sente´ sur la Figure 5.13.
Seuls les profils verticaux de flux de chaleur sensible et des fluctuations de vitesse verticale sont pre´sente´s
dans l’ensemble de la C.L.A.C (Fig. 5.13(a) et (c)).
Globalement, dans l’ensemble de la C.L.A.C, quelque soit les champs simule´s obtenus avec le maillage
cubique a` 50m de re´solution ou e´tire´ pre`s du sol avec 50m de re´solution horizontale ; les re´sultats de
simulation sont en bon accord avec les diffe´rents profils issus des the´ories des similitudes (Fig. 5.13(a) et
(c)). On observe cependant une le´ge`re sous-estimation du maximum de la variance des fluctuations de
vitesse verticale a` z/zi = 0.3 pour le maillage e´tire´ (Fig. 5.13(c)). La partie sous-maille du profil vertical
de la variance des fluctuations de vitesse verticale mode´lise´e sur le maillage e´tire´ dans l’ensemble de la
C.L.M. est identique a` celle mode´lise´e sur le maillage cubique. La diffe´rence entre les deux profils vient
donc de la partie re´solue du profil vertical de la variance des fluctuations de vitesse verticale pour le
maillage e´tire´ qui est plus faible compare´e a` celle obtenue avec le maillage cubique.
Dans la C.L.S (z/zi < 0.1), les flux verticaux turbulents de chaleur simule´s avec le maillage e´tire´ ou le
maillage cubique sont en accord avec le profil issu de la the´orie des similitudes (Fig. 5.13(b)). Le profil issu
du maillage e´tire´ correspond au prolongement du profil issu du maillage cubique : l’e´tirement des mailles
pre`s du sol ne de´te´riore pas les re´sultats compare´s aux profils issus de la the´orie des similitudes. La partie
sous-maille qui est pre´ponde´rante avec le maillage cubique entre le premier point et le second point de
grille le devient avec le maillage e´tire´ aux alentours du cinquie`me point de grille. Ce point d’intersection
entre les parties re´solue et sous-maille du maillage e´tire´ se situe a` une altitude infe´rieure a` l’altitude du
point d’intersection des parties re´solue et sous-maille avec le maillage cubique. Globalement, le maillage
e´tire´ pre`s du sol permet de re´soudre plus finement la turbulence au regard des re´sultats obtenus avec le
maillage cubique. La comparaison avec les profils issus de la the´orie des similitudes reste inte´ressante.
L’apport du maillage e´tire´ est net pour la variance des fluctuations de vitesse verticale pre`s du sol
(Fig. 5.13(d)). L’ordre de grandeur des fluctuations de vitesse verticale du maillage e´tire´ est plus proche
que le profil issu du maillage cubique de celui issu de la the´orie des similitudes. De plus, le gradient de
vitesse vertical est mieux re´solu avec le maillage e´tire´ qu’avec le maillage cubique. On constate e´galement
que la partie sous-maille est du meˆme ordre de grandeur que ce soit pour le maillage e´tire´ ou le maillage
cubique. Pre`s du sol, la partie sous-maille devient pre´ponde´rante sur la partie re´solu, ce qui entraˆıne une
surestimation des valeurs de fluctuations des vitesses verticales. Globalement, le maillage e´tire´ permet
de mieux re´soudre les gradients de vitesse verticale dans la C.L.S. et d’avoir un ordre de grandeur et un
gradient similaire a` ceux obtenus par la the´orie des similitudes. La pre´cision de calcul des gradients pre`s
du sol semble affecter l’ensemble de la C.L.A.C.
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Figure 5.12 – Profils verticaux simule´s avec les contributions sous-mailles et re´solues pour les 3 maillages
cubiques (25m, 50m et 100m). (a) Profil vertical du flux de chaleur sensible. (b) Profil
vertical du flux de chaleur sensible en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (c) Profil vertical
de la variance des fluctuations de vitesse verticale. (d) Profil vertical de la variance des
fluctuations de vitesse verticale en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (e) Profil vertical de
la variance des fluctuations de tempe´rature. (f) Profil vertical du parame`tre de structure
des fluctuations de tempe´rature. Le profil base´ sur la the´orie des similitudes est identique
a` celui utilise´ dans la section 3.2.
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Figure 5.13 – Profils verticaux simule´s avec les contributions sous-mailles et re´solues pour le maillage
cubique a` 50m de re´solution et le maillage e´tire´ a` 50m (50m Stret). (a) Profil vertical du
flux de chaleur sensible. (b) Profil vertical du flux de chaleur sensible en dessous z/zi = 0.1
(z ≈ 170 m). (c) Profil vertical des fluctuations de vitesse verticale. (d) Profil vertical des
fluctuations de vitesse verticale en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (e) Profil vertical
des fluctuations de tempe´rature en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (f) Profil vertical du
parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170
m). Les profils base´s sur la the´orie de la similitude sont rappele´s par les triangles, les
e´toiles et les losanges (section 3.2).
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Sur les figures 5.13(e) et (f), on observe l’apport du maillage e´tire´ sur les champs de tempe´rature et
du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature simule´es. Pre`s du sol et en particulier pour
z/zi < 0, 01 les profils de variance des fluctuations de tempe´rature pre´sentent une pente de −4/3 tre`s
proche de celle issue de la the´orie des similitudes propose´es par Kaimal et al. (1976), Sorbjan (1991) et
Moeng et Wyngaard (1984). Le sche´ma de fermeture se comporte comme pre´vu et permet une bonne
estimation de la variance de tempe´rature. Entre 0, 02 < z/zi < 0, 2, a` la transition entre la couche li-
mite de surface et la couche de me´lange, les champs simule´s sont sous-estime´s en comparaison de ceux
obtenus par les the´ories des similitudes. La construction de la the´orie des similitudes ne prend pas en
compte cette zone de transition. En effet, la the´orie des similitudes de Moeng et Wyngaard (1984) ne pos-
se`de pas de de´pendance en z/zi pour la transition entre le haut et le bas du domaine (ftb = 1, Chapitre 2).
Sur la Figure 5.13(e), la variance des fluctuations de tempe´rature est bien reproduite, quelque soit
la re´solution. L’e´tirement des mailles pre`s du sol permet de se rapprocher de la the´orie des similitudes
rendant ainsi possible la comparaison simulation/the´orie dans ce cas d’e´tude. La Figure 5.13(f) sugge`re
les observations suivantes. Pre`s du sol et en particulier pour des altitudes z/zi < 0, 01, les profils de CT 2
sont proches de ceux issus des the´ories des similitudes de Kaimal et al. (1976) et Sorbjan et al. (1991).
Le point d’inflexion a` z/zi = 10
−2 marque la transition entre la couche limite de surface et la couche de
me´lange. Nous supposons que l’altitude de cette transition repose sur la force relative des flux en haut et
en bas de la couche me´lange´e.
c. Signature des maillages e´tire´s (50m Stret, 100m Stret et 160m Stret) sur les champs
simule´s
Les profils simule´s avec les contributions sous maille et re´solue par les 3 maillages e´tire´s pre`s du sol
(50m Stret, 100m Stret et 160m Stret) sont pre´sente´s sur la figure 5.14. Comme pour la section pre´ce´-
dente, dans toute la C.L.A.C, seuls les profils verticaux de flux de chaleur sensible et des fluctuations de
vitesse verticale sont pre´sente´s (Fig. 5.14(a) et (c)).
Globalement, les profils simule´s de flux de chaleur sensible avec les 3 maillages e´tire´s sont e´quivalents
dans l’ensemble de la C.L.A.C. (Fig. 5.14(a)) : le pente du flux de chaleur sensible issu de la the´orie des
similitudes est bien respecte´e ainsi que les ordres de grandeurs. Pre`s du sol, les profils simule´s sont aussi
e´quivalents. On constate que plus le maillage horizontal est grossier plus l’altitude du point d’intersection
entre la partie sous-maille et la partie re´solue augmente. Pre`s du sol, la partie re´solue du profil vertical
du flux de chaleur sensible simule´ par le maillage e´tire´ avec des mailles de 160m est plus faible que la
partie re´solue du maillage a` 50m. Pour un meˆme e´tirement pre`s du sol, un changement de re´solution ho-
rizontale impacte donc les champs re´solus. Les champs re´solus sont cependant bien corrige´s par le sche´ma
sous-maille.
En ce qui concerne les profils verticaux de la variance des fluctuations de vitesse verticale, les profils
sont diffe´rents dans l’ensemble de la C.L.A.C. Le maximum dans le profil de la variance des fluctuations de
vitesse verticale se situe bien a` z/zi = 0.3 mais la valeur diffe`re en fonction du maillage. Les parties re´solues
et sous mailles semblent responsables de cette diffe´rence. Globalement, plus la re´solution horizontale
augmente plus la partie sous-maille prend de l’importance dans la C.L.M. Ce constat ne peut cependant
pas eˆtre fait pour la partie re´solue. En effet, les parties re´solues issues avec les maillages a` 160m et 50m sont
supe´rieures a` la partie re´solue avec le maillage a` 100m. Il est difficile de voir une tendance ge´ne´rale pour
les profils verticaux de la variance de vitesse verticale. Pre`s du sol, l’apport de la re´solution horizontale
sur le maillage e´tire´ est net. Les gradients de vitesse verticale sont bien re´solus pour le maillage a` 50m de
re´solution horizontale. Les gradients re´solus par les deux autres maillages sont moins bien corre´le´s avec
les valeurs propose´es par la the´orie des similitudes.
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Figure 5.14 – Profils verticaux simule´s avec les contributions sous-mailles et re´solues pour le maillage
cubique a` 50m de re´solution et le maillage e´tire´ a` 50m (50m Stret). (a) Profil vertical du
flux de chaleur sensible. (b) Profil vertical du flux de chaleur sensible en dessous z/zi = 0.1
(z ≈ 170 m). (c) Profil vertical des fluctuations de vitesse verticale. (d) Profil vertical des
fluctuations de vitesse verticale en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (e) Profil vertical
des fluctuations de tempe´rature en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170 m). (f) Profil vertical du
parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature en dessous z/zi = 0.1 (z ≈ 170
m). Les profils base´s sur la the´orie de la similitude sont rappele´s par les triangles, les
e´toiles et les losanges (section 3.2).
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Les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre de structure des
fluctuations de tempe´rature simule´s avec les 3 maillages e´tire´s pre`s du sol sont semblables et en accord
avec les profils issus de la the´orie des similitudes pre`s du sol z/zi < 0.1. Globalement, pour les maillages
e´tire´s, plus la re´solution horizontale augmente, plus la partie re´solue diminue et plus la partie sous-maille
augmente. Ce qui entraˆıne une augmentation de l’altitude des points d’intersection entre ces deux termes.
Globalement, plus la re´solution horizontale augmente, plus l’altitude du point d’intersection entre la partie
sous-maille et re´solue augmente. Au final, le sche´ma sous-maille permet pre`s du sol de se rapprocher les
profils issus de la the´orie des similitudes.
d. E´le´ments de conclusions interme´diaires
Cette section propose de quantifier l’e´cart entre les champs simule´s provenant de la S.G.E. et les lois
issues de la the´orie des similitudes. Trois scores sont utilise´s : le biais (Eq. 5.5), le coefficient de corre´lation,
R2 (Eq. 5.6) et le crite`re de Nash-Sutcliffe (Nash et Sutcliffe 1970) (Eq. 5.7) souvent utilise´ pour souligner
la capacite´ d’un mode`le a` reproduire la dynamique des observations. Nous utilisons le terme ”observations”
pour de´signer les valeurs de la the´orie de la similitude.
bias =
∑n
i=1 β(i)−
∑n
i=1 α(i)∑n
i=1 α(i)
(5.5)
R2 =
 ∑ni=1(α(i)− αz)(β(i)− βz)√∑n
i=1(α(i)− αz)2
√∑n
i=1(β(i)− β
z
)2
2 (5.6)
Nash = 1−
∑n
i=1(α(i)− β(i))2∑n
i=1(α(i)− αz)2
(5.7)
ou` α repre´sente les valeurs issues des the´ories des similitudes et β des champs simule´s. Les comparai-
sons entre les champs simule´s et les the´ories des similitudes sont d’abord re´alise´es pour la couche limite
me´lange´e (100m a` 1700m) et pour les six maillages (Tableau 5.2). Les profils issus de la the´orie des simi-
litudes sont choisis dans la continuite´ des discussions pre´ce´dentes :
– La variance de la tempe´rature simule´e est compare´e a` celle issue de la the´orie des similitudes
propose´e par Moeng et Wyngaard (1984) (Eq. 2.18) ;
– La variance de la vitesse verticale simule´e est compare´e a` celle issue de la the´orie des similitude
propose´e par Wyngaard et al. (1971) (Eq. 2.16) ;
– Le flux de chaleur sensible simule´ est compare´ a` celui issu de la the´orie des similitudes de Lenschow
(1974) (Eq. 2.10) ;
– Le parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature, le CT 2 est compare´ a` celui issu de la
the´orie des similitudes de Fairall (1987) (Eq. 3.32).
Le Tableau 5.2 sugge`re les remarques suivantes. Pour les trois scores, la simulation utilisant le maillage
cubique a` 100m de re´solution conduit aux re´sultats les plus mauvais (un biais important (20%) et un Nash
de 0.63 pour le profil des fluctuations des vitesses verticales par exemple). Par ailleurs et quelque soit les
maillages conside´re´s, les profils verticaux du flux de chaleur sensible simule´s dans la C.L.M. sont en bon
accord avec le profil issu de la the´orie des similitudes. En effet, le score de Nash et le R2 avoisine 1. Le
biais entre les profils simule´s et observe´s est faible, moins de 7.10−2 soit 7% de diffe´rence pour tous les
maillages excepte´ celui a` 100m de re´solution qui posse`de un biais de 17%. Un biais ne´gatif signifie que
le profil du flux de chaleur sensible est sous-estime´ au regard du profil observe´. Les profils verticaux de
la variance des fluctuations de vitesse verticale simule´s dans la C.L.M. sont aussi en bon accord avec les
profils issus de la the´orie des similitude. En effet, le score de Nash et le R2 avoisine les 0.8-0.9 excepte´ pour
le maillage a` 100m de re´solution ou` le score de Nash et le R2 sont respectivement de 0.6 et de 0.63. En ce
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25m 50m 50m Stret 100m
bias R2 Nash bias R2 Nash bias R2 Nash bias R2 Nash
w′θ′ -0.067 1 0.98 0.014 1 1 0.012 1 1 -0.17 1 0.94
w′2 0.01 0.96 0.92 -0.019 0.94 0.89 0.0034 0.99 0.97 -0.052 0.6 0.63
θ′2 -0.36 0.98 0.9 -0.31 0.92 0.89 -0.4 0.97 0.82 -0.34 0.96 0.88
CT2 -0.42 0.98 0.92 -0.47 0.98 0.89 -0.57 0.96 0.8 -0.4 0.99 0.92
100m Stret 160m Stret
bias R2 Nash bias R2 Nash
w′θ′ -0.059 1 0.99 0.024 1 1
w′2 -0.026 0.9 0.9 -0.073 0.83 0.81
θ′2 -0.41 0.99 0.7 -0.36 0.99 0.72
CT2 -0.64 0.98 0.6 -0.64 0.99 0.54
Tableau 5.2 – Scores obtenus dans la couche limite me´lange´e (z=100m to 1700m ; 0.06 < z/zi < 1).
qui concerne les profils verticaux simule´s de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre
de structure des fluctuations de tempe´rature, on constate que le biais est situe´ aux alentours de 50%, les
R2 sont eux plutoˆt bons (i.e. situe´ aux alentours de 0.95) et le Nash est bon (i.e. situe´ aux alentours de
0.9 excepte´ pour les maillages e´tire´s a` 100m et 160m de re´solution horizontale). Meˆme si l’utilisation des
maillages cubiques a` 25m et 50m de re´solution conduit a` de bons scores dans la couche limite me´lange´e, la
re´solution pre`s du sol reste trop grossie`re pour nos objectifs finaux. L’utilisation des maillages e´tire´s reste
ne´cessaire. D’une manie`re ge´ne´rale, les conclusions e´tablies dans la section pre´ce´dente sont retrouve´es
avec l’utilisation des scores.
Une deuxie`me e´valuation est propose´e ne conside´rant que les 30 premiers me`tres de l’atmosphe`re (c’est
a` dire 0 < z/zi < 0, 02). Le premier point directement influence´ par la condition aux limites au sol est
alors ne´glige´. Seuls les maillages e´tire´s 50m, 100m et 160m sont conside´re´s. Les re´sultats sont pre´sente´s
dans le tableau 5.3.
50m Stret 100m Stret 160m Stret
bias R2 Nash bias R2 Nash bias R2 Nash
w′θ′ 0.0079 0.0095 -1.9 0.0036 0.6 0.23 0.0022 0.86 0.69
w′2 -0.2 0.98 0.68 -0.2 0.99 0.6 -0.17 1 0.56
θ′2 0.019 1 0.99 0.0052 1 1 -0.0021 1 1
CT2 0.086 1 0.95 0.17 1 0.94 0.2 1 0.94
Tableau 5.3 – Scores obtenus dans la couche limite surfacique (z/zi < 0.02, z ≈ 34m).
Les scores pre´sente´s dans le Tableau 5.3 soulignent que les champs simule´s dans la C.L.S. avec les
maillages e´tire´s sont en tre`s bon accord avec les lois issues de la the´orie des similitudes. Tous les scores
(que ce soit le biais, le R2 ou le Nash) sont en meilleur accord dans la C.L.S. que les scores dans la C.L.M.
pour les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre de structure
des fluctuations de tempe´rature, en effet le score de Nash et le R2 avoisine 1, les biais sont infe´rieurs a`
10% avec le maillage e´tire´ pour une re´solution horizontale de 50m et moins de 20% avec le maillage e´tire´
pour une re´solution horizontale de 100m ou 160m. Les mauvais scores de Nash et de R2 pour le profil
vertical du flux de chaleur sensible avec les maillages e´tire´s a` 50m et 100m de re´solution traduisent une
mauvaise repre´sentation de la dynamique proche du sol malgre´ un biais tre`s faible (moins de 0.8%). Les
biais importants des profils verticaux des fluctuations de la vitesse verticale (20%) sont dus aux faibles
valeurs de ce meˆmes fluctuations de vitesse verticale. Un e´cart meˆme minime autour de ces grandeurs
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engendre des biais importants.
A ce stade de notre analyse, il est difficile d’identifier un maillage plus pre´cis qu’un autre pour conduire
a` des champs simule´s proches des the´ories de similitudes. Ainsi nous avons souhaite´ comparer les profils
des champs simule´s entre eux. Le tableau 5.4 pre´sente les meˆmes scores que pre´ce´demment ou` cette fois
α et β sont des champs simule´s sur deux maillages distincts.
50m Stret vs 100m Stret 100m Stret vs 160m Stret 50m Stret vs 160m Stret
bias R2 Nash bias R2 Nash bias R2 Nash
w′θ′ -0.0041 0.49 -0.13 -0.0016 0.91 0.71 0.0057 0.2 -1.7
w′2 0.0065 1 0.97 0.025 0.99 0.97 -0.031 0.98 0.79
θ′2 -0.013 1 1 -0.0069 1 1 0.021 1 0.98
CT2 0.074 1 1 0.027 1 1 -0.093 1 1
Tableau 5.4 – Scores obtenus dans la couche limite surfacique (z/zi < 0.02, z ≈ 34m ). Comparaisons
entre les champs simule´s sur les maillages e´tire´s 50m, 100m et 160m.
Le tableau 5.4 sugge`re les observations suivantes : les simulations avec les trois maillages e´tire´s sont
finalement tre`s semblables, quels que soient les champs simule´s. Dans le tableau 5.3, les champs simule´s
avec le maillage e´tire´ 50m sont plus proches de la the´orie des similitudes que ceux calcule´s avec les autres
maillages e´tire´s. Ne´anmoins, le maillage e´tire´ 50m posse`de un nombre de points 6.7 fois plus important
que les autres maillages. L’augmentation du temps CPU est alors important. Par ailleurs, l’apport de
cette haute re´solution sur la pre´cision des champs simule´s reste faible (Tableau 5.4). Un compromis entre
la pre´cision et le nombre de points de grille de simulation nous conduit donc a` choisir le maillage e´tire´ de
100m.
4. E´le´ments de conclusion
Ce chapitre a pre´sente´ la simulation d’une couche limite convective se`che avec le mode`le atmosphe´-
rique, Me´so-NH. Une premie`re simulation est effectue´e sur un domaine d’une dimension horizontale de
6.4kms par 6.4kms et d’une hauteur de 2.4km avec des mailles cubiques de 50m. L’e´valuation de la simula-
tion est base´e sur des comparaisons entre les champs simule´s et les lois issues de la the´orie des similitudes
e´tablies dans le Chapitre 2. On s’attache a` analyser en particulier : le flux de chaleur sensible, la va-
riance des fluctuations de vitesse verticale, la variance des fluctuations de tempe´rature et le parame`tre de
structure des fluctuations de tempe´rature. Globalement, la simulation reproduit bien les gradients de ces
champs simule´s dans toute la couche limite atmosphe´rique. Les valeurs du flux vertical de chaleur sensible
et des variances de vitesse verticale sont en bon accord avec les lois issues de la the´orie des similitudes. En
revanche, les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre de structure
des fluctuations de tempe´rature sont environ deux fois infe´rieurs aux profils obtenus par les lois de la
the´orie des similitudes. Des tests de sensibilite´ sont effectue´s pour voir si on peut ame´liorer la simulation
des profils de variance de tempe´rature ou du parame`tre de structure dans la C.L.A. Cette e´tude de´crite
en Annexe D a permis de choisir la parame´trisation du sche´ma sous maille et les caracte´ristiques de la
zone d’absorption. On retient une zone d’absorption d’e´paisseur 2km situe´e a` 4km au dessus du sol, un
maillage e´tire´ avec des mailles horizontales de 100m et un sche´ma sous-maille de Redelsperger et al. (2001)
avec un jeu de constante de fermeture de Cheng et al. (2002).
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Avec ces e´le´ments, une troisie`me e´tude de sensibilite´ concernant la re´solution du maillage verticale a
montre´ que l’utilisation d’un maillage e´tire´ pre`s du sol permet d’ame´liorer la pre´diction des profils dans
la C.L.S. et dans l’ensemble de la C.L.M.
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Les champs turbulents simule´s avec Me´so-NH ont e´te´ e´value´s dans le chapitre pre´ce´dent avec les lois
issues de la the´orie des similitudes. Le cas ide´al d’une couche limite convective se`che a e´te´ simule´ et
diffe´rentes parame´trisations ont e´te´ teste´es. Nous pre´sentons dans ce chapitre la simulation d’une couche
limite convective humide situe´e dans les grandes plaines de l’Oklahoma (Couvreux et al. 2005) que nous
appelons C05. Les champs simule´s ont e´te´ obtenus par Couvreux et al. (2005). Ils ont e´te´ repris afin de
calculer le Cn2 simule´. L’objectif est d’e´valuer le Cn2 simule´ avec les donne´es expe´rimentales provenant
d’un radar. Dans un premier temps nous pre´sentons les caracte´ristiques nume´riques et le forc¸age utilise´s
par Couvreux et al. (2005) dans leur simulation. Puis nous discutons de la comparaison entre le Cn2
simule´ avec le Cn2 expe´rimental obtenu a` partir du radar.
1. Pre´sentation de la campagne IHOP 2002
La campagne IHOP 2002 (International H2O Project, Weckwerth et Parsons (2006)), situe´e dans les
Grandes Plaines de l’Oklahoma a e´te´ initie´e par les communaute´s scientifiques ame´ricaines et europe´ennes.
Elle s’est de´roule´e du 13 mai au 25 juin 2002. L’objectif principal e´tait de caracte´riser la re´partition spatio-
temporelle de la distribution de la vapeur d’eau dans l’atmosphe`re afin de mieux comprendre et pre´dire
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les phe´nome`nes convectifs. La re´gion pre´sente l’avantage de posse´der un re´seau d’instruments (expe´ri-
mentaux et ope´rationnels) de´ja` en place et de se situer dans une zone fre´quemment marque´e par de forts
gradients d’humidite´ et tre`s actifs pour la convection.
Les Grandes Plaines de l’Oklahoma est un site ou` le relief est plat et ou` la ve´ge´tation est relativement
homoge`ne. Cette campagne a fait l’objet de mode´lisations avec MM5 et Me´so-NH. La mode´lisation re´a-
lise´e avec Me´so-NH visait a` :
– Montrer qu’une simulation des grandes e´chelles de la turbulence est capable de reproduire les fluc-
tuations de vapeur d’eau dans une couche limite convective ;
– Caracte´riser l’e´chelle de variabilite´ des champs d’humidite´ ;
– Expliquer les me´canismes responsables de cette variabilite´.
L’ensemble des instruments de mesure disponible pendant cette campagne sont largement de´taille´s
dans l’article de Couvreux et al. (2005) et dans Bennet et al. (2010) pour les radars. Aucun scintillome`tre
e´tant disponible durant cette e´tude, nous utilisons donc les donne´es radars pour obtenir une mesure du
Cn2 calcule´e a` partir du SNR. On de´crit brie`vement dans la section suivante les principales caracte´ris-
tiques nume´riques de la simulation de la journe´e du 14 juin 2002 re´alise´e par Couvreux et al. (2005).
2. Description de la simulation
Le domaine simule´ a une taille horizontale de Lx = Ly = 10kms. Le maillage horizontal est identique
dans les deux directions et a une taille de ∆x = ∆y = 100m. Le maillage vertical est e´tire´ pre`s du sol et
en altitude, il posse`de 58 points, sa premie`re maille est a` 20m et le haut du domaine se situe aux alentours
de 5000m.
2.1. Conditions initiales
Pour reproduire ce cas re´el, le mode`le Me´so-NH est force´ par des radiosondages re´alistes de´rive´s
de donne´es expe´rimentales. La simulation de´bute a` 12h UTC soit 7h heure locale. Les profils initiaux
(tempe´rature potentielle, humidite´ spe´cifique, vent) sont pre´sente´s sur la Fig. 6.1.
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Figure 6.1 – Conditions initiales impose´es pour la simulation IHOP 2002 a` 12h UTC et 7h heure locale.
(a) Profil vertical de tempe´rature potentielle. (b) Profil vertical d’humidite´. (c) Profils
verticaux des composantes zonale et me´ridienne du vent.
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Les profils initiaux de tempe´rature potentielle et d’humidite´ sont caracte´ristiques de ceux d’une at-
mosphe`re stablement stratifie´e. A cette heure de la journe´e, le brassage dans la C.L.A. n’est pas encore
pre´sent et la C.L.M. n’est pas encore forme´e. Les profils initiaux du vent horizontal pre´sentent des vi-
tesses de vent relativement faible (d’environ 5m/s). Ces amplitudes correspondent a` une couche limite
atmosphe´rique relativement ”calme” d’un point de vue dynamique.
2.2. Conditions aux limites
Les conditions aux limites sont re´sume´es sur la Figure 6.2. Aux frontie`res late´rales du domaine, on
impose des conditions cycliques ; la couche d’absorption au sommet du domaine a une e´paisseur de 1km
et le coefficient sur la force de rappel est de 0.01.
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Figure 6.2 – Sche´ma repre´sentant les conditions aux limites de la simulation (C05)
Au sol, on impose un flux de chaleur sensible et latent qui varient au cours de la simulation. Ces flux
sont pre´sente´s sur la Fig. 6.3(b). Ils sont issus de donne´es expe´rimentales et rendent compte des conditions
locales.
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Figure 6.3 – Forc¸age impose´ dans le domaine (C05). (a) Forc¸age dynamique. (b) Forc¸age de surface sur
le flux de chaleur sensible H et sur le flux de chaleur latente LE.
Enfin pour prendre en compte la dynamique atmosphe´rique et son e´volution temporelle, on force en
tous points du domaine et a` chaque pas de temps les profils pre´sente´s sur la Fig. 6.3(a). Ces profils sont
interpole´s line´airement entre chaque pas de temps. Le pas de temps de simulation est fixe´ a` 1s.
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3. E´valuation du Cn2 simule´
Une analyse comple`te de cette simulation est montre´ par Couvreux et al. (2005), nous nous inte´ressons
ici qu’a` l’e´valuation des parame`tres de structure de l’indice de re´fraction de l’air simule´ au travers les
champs re´solus avec Me´so-NH. Cette e´valuation est propose´e en s’appuyant sur une comparaison avec la
mesure de ce parame`tre obtenue avec le radar.
3.1. Choix du radar
Les radars disponibles durant la campagne IHOP sont liste´s dans le Tableau 6.1. Les caracte´ristiques
de ces radars sont de´taille´es dans l’article de Bennet et al. (2010).
Radars Fre´quence Longueur d’onde Donne´es disponible
FMCW 3 GHz 10 cm -
MIPS 915 MHz 32.8 cm SNR 1 - SNR 2 - SNR 3
MAPR 915 MHz 32.8 cm SNR
X Band 9 GHz 3 cm SNR
WCR 95 GHz 0.3 cm SNR
Tableau 6.1 – les diffe´rents types de radars disponible durant IHOP
Ceux-ci sont des radars micro-onde ∗ avec des gammes de fre´quence variant de 0,3 a` 1000 GHz soit
des longueurs d’onde variant respectivement de 1 m a` 0.3 mm.
Compte tenu de la discussion que nous avons eu dans le Chapitre 3, nous orientons notre choix sur les
deux radars de longueur d’onde supe´rieurs a` 10 cm afin de s’affranchir des difficulte´s lie´es a` la pre´sence
des insectes.
Les deux radars MIPS et MAPR sont donc des candidats potentiels. Les e´chos rec¸us par ces radars sont
lie´s a` des phe´nome`nes de diffusion de Bragg et de Rayleigh. Pour ces deux radars, seule la documentation
du radar MIPS e´tait disponible. Par ailleurs, ce radar mobile (Fig. 6.4) e´tait localise´ dans la zone d’e´tude
le 14 juin 2002. C’est donc ce dernier que nous utilisons pour mener a` bien l’e´valuation du Cn2 simule´.
Figure 6.4 – Photo de la remorque transportant le MIPS radar (Extrait de Karan et Knupp (2006))
Karan et Knupp (2006) ont valide´ les observations de ce radar en documentant la structure verticale
du vent vertical avec une pre´cision de ±0.2 m.s-1. Ils ont e´galement de´termine´ la hauteur de la couche
∗. le terme micro-onde provient du fait que leur longueur d’onde soit plus courte que ceux de la bande VHF
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limite en analysant le profil de SNR (Signal to Noise Ratio). Leurs re´sultats sugge`rent que les observations
n’ont pas e´te´ trop affecte´es par la pre´sence d’insectes.
3.2. E´valuation du Cn2
a. Me´thodologie
Dans les chapitres pre´ce´dents, nous avons mis en avant deux approches pour calculer le Cn2 . L’approche
de Hill et Clifford (1981) est utilise´e pour le traitement des observations scintillome´triques. Nous avons
vu que :
Cn2 =
ATAT
TT
CT 2 + 2
ATAQ
TQ
CTQ +
AQAQ
QQ
CQ2 (6.1)
Pour des fre´quences infe´rieurs au GHz, l’approche de Hill co¨ıncide avec la fonction de l’indice de re´fraction
de l’air de Thayer (1974). Cette dernie`re sera donc utilise´e pour e´valuer le Cn2 de Hill.
L’approche de Fairall (1991) est utilise´e pour le traitement des observations radar. Nous avons vu
que :
Cn2 =
(
6.10−4P
T 2
)2
CQ2α
2
r (6.2)
αr (Eq. 3.59) de´pend des parame`tres de structure des fluctuations de tempe´rature et d’humidite´, de
l’humidite´ et de la tempe´rature.
b. Comparaison de ces deux approches
Une comparaison de ces 2 approches est pre´sente´e sur la Fig. 6.5. Les profils verticaux du Cn2 sont
moyenne´s sur tout le domaine. La moyenne temporelle est re´alise´e entre 17h et 18h UTC (i.e. 12h a` 13h
heure locale), pe´riode ou` la turbulence est pleinement e´tablie dans la couche limite.
Figure 6.5 – Profils moyen du Cn2 estime´s a` partir des 2 approches de Hill et Clifford (1981) et Fairall
(1991). Ces profils ont e´te´ moyenne´s sur l’ensemble du domaine et sur la pe´riode 17h a` 18h
UTC (i.e. 12h a` 13h heure locale)
Globalement, ces deux approches donnent des profils similaires dans la couche limite atmosphe´rique
dont les amplitudes diffe`rent ne´anmoins dans l’atmosphe`re libre. L’approche de Fairall (1991) qui se
base essentiellement sur les variables thermodynamiques conduit a` des valeurs plus e´leve´es du Cn2 . Cette
approche conside`re que la restitution de l’indice de re´fraction de l’air est inde´pendante de la longueur
d’onde du capteur utilise´. Cette hypothe`se nous semble forte. Ne´anmoins, cette expression est construite
pour l’analyse des donne´es radar, c’est donc celle-ci que nous utilisons dans la suite. La Fig. 6.6 montre que
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le parame`tre de structure des fluctuations de l’humidite´ spe´cifique est plus important que le parame`tre de
structure des fluctuations de tempe´rature. Le terme de corre´lation humidite´ spe´cifique-tempe´rature e´tant
par endroit ne´gatif, nous ne pouvons pas le repre´senter sur une e´chelle logarithmique. La valeur de ce terme
semble eˆtre situe´e entre les deux autres, sauf aux endroits ou` celui-ci subit de fortes variations jusqu’a`
devenir ne´gatif. Enfin, la valeur du Cn2 est obtenue en faisant la somme de toutes ces contributions.
(a) (b)
Figure 6.6 – Profils moyens des diffe´rents termes contribuant au Cn2 . Ces profils ont e´te´ moyenne´s sur
l’ensemble du domaine et sur la pe´riode 17h a` 18h UTC (i.e. 12h a` 13h heure locale). (a)
Estime´s par l’approche de Hill et Clifford (1981) et (b) Estime´s par l’approche de Fairall
(1991)
3.3. E´valuation du Cn2 simule´ avec le SNR observe´
Nous choisissons un seul pas de temps pour mettre en place la me´thode de calage. L’heure 17h02m49
est choisie pour effectuer cette e´valuation. Les profils de SNR et de Cn2 sont tre`s semblables dans le cre´-
neau 17h00-17h15 UTC (pas montre´ ici). A cette heure de la journe´e (i.e. 12h heure locale), la convection
est bien de´veloppe´e.
3 observations de SNR sont disponibles. La figure 6.7 pre´sente les 3 observations disponibles a`
17h02m49s UTC le 14 juin 2002.
Figure 6.7 – Profils verticaux des SNR observe´s par le radar MIPS lors de la campagne IHOP le 14 juin
2002 a` 17h02m49s UTC. Le profil moyen est pre´sente´ avec la courbe noire.
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Le Cn2 observe´ par le radar est obtenu, a` la constante de calibration pre`s, en multipliant le SNR par
la hauteur au carre´ (Eq. 6.3). Cette e´quation est obtenue a` partir de l’injection de l’e´quation 3.54 dans
l’e´quation 3.55.
Cn2 = Ccalage.r
2.SNR (6.3)
On observe sur la Fig. 6.7, les profils des trois mesures de SNR acquises le 14 juin 2002 a` 17h02mn49s
UTC. Ces profils pre´sentent une structure similaire marque´e par un pic a` environ 900m. Ce pic permet
de localiser la hauteur de la C.L.A. (White et al. 1991; Angevine et al. 1994) estime´e a` 900± 80 m .
Dans la partie basse de la C.L.A, sous le pic de SNR situe´ aux alentours de 900 me`tres (Fig. 6.7),
nous observons une forte variabilite´ du SNR. Nous utilisons donc le SNR moyen pour mener a` bien nos
comparaisons.
Une premie`re e´valuation des champs simule´s s’est attache´e a` identifier la hauteur de la C.L.A. simule´e
par le mode`le et a` comparer cette valeur a` celle observe´e par le radar. Pour estimer la hauteur de la
C.L.A. a` partir des champs simule´s, nous utilisons deux me´thodes distinctes illustre´es sur la Fig. 6.8.
(a) (b)
Figure 6.8 – E´valuation de la hauteur de la C.L.A. a` partir des champs simule´s. (a) < dθ/dz > (b)
< w′θ′ >
Il s’agit d’analyser les profils verticaux de < dθ/dz > (Fig. 6.8(a)) et de < w′θ′ > (Fig. 6.8(b)) ou` on
cherche l’altitude pour laquelle ces valeurs sont maximale et minimale respectivement. La Fig. 6.8 montre
pour le cas e´tudie´ que ces altitudes diffe`rent le´ge`rement (i.e. 1050m avec < dθ/dz > et 850m estime´e
avec le profil de < w′θ′ >). La hauteur obtenue a` partir des profils de SNR s’inscrit dans cet intervalle.
On estime donc que nous observons un relativement bon accord entre la mode´lisation et l’observation.
De plus, la validation de cette simulation par Couvreux et al. (2005) nous certifie que la dynamique
reproduite par la simulation est cohe´rente avec la dynamique observe´e.
Il s’agit de´sormais d’estimer le profil de Cn2 a` partir des observations du SNR. Pour cela, nous allons
estimer la constante de calage en comparant le profil du Cn2 simule´ avec celui issu des observations SNR.
Ce calage est re´alise´ avec le profil de SNR a` 17h02mn49s UTC. Nous proposons deux me´thodes pour
estimer cette constante (Fig. 6.9).
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Figure 6.9 – Me´thodes d’identification des constantes de calage pour estimer le Cn2 a` partir des observa-
tions du SNR. Rappel : Cn2 = Ccalage.r
2.SNR. (a) profil de SNR observe´ par le radar MIPS
a` 17h02m49s UTC ; (b) Profil du Cn2 simule´ a` partir des champs re´solus avec Me´so-NH,
profil instantane´ a` 17h02m49s UTC.
Le premier calage s’appuie sur les travaux de Campistron (2009). La de´marche consiste a` caler les
donne´es sur la partie haute de l’atmosphe`re ou` les valeurs de SNR sont constantes. Lors de la calibration,
Campistron (2009) identifie l’altitude de calibration comme e´tant l’altitude a` partir de laquelle le profil
de SNR reste constant. Nous avons donc ajuste´ la constante en comparant les profils simule´s au dela` de
1000m et le profil de SNR. Ce premier calage nous conduit a` une constante telle que Ccalage = 3.10-23.
Le second calage s’appuie sur l’identification de la hauteur de la couche limite. En effet, nous avons
vu que la hauteur de la couche limite est bien observe´e par les donne´es de SNR (White et al. 1991; Ange-
vine et al. 1994) ainsi que par les donne´es de Cn2 (Heo et al. 2003). Nous avons donc estime´ la constante
de calage a` cette altitude, cette estimation conduit a` Ccalage = 2.1.10-20.
La comparaison entre les profils de Cn2 ”observe´s” (2 me´thodes pour l’e´valuation de la constante de
calage) et simule´s est pre´sente´e sur la Fig. 6.10.
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Figure 6.10 – Profils verticaux du Cn2 observe´ (ligne noire) et simule´ (ligne rouge). Les me´thodes de
calage de la constante reliant le SNR observe´ au Cn2 ”observe´” sont pre´sente´es : (a) Calage
1 : Ccalage 1 = 3.10
−23. (b) Calage 2 : Ccalage 2 = 2.1.10−20
Globalement, les profils observe´s pre´sentent des structures verticales quasi-similaires. Ne´anmoins, les
re´sultats montrent que notre de´marche d’e´valuation de la constante de calage ne permet pas d’ajuster le
profil de Cn2 observe´ sur toute l’e´paisseur de l’atmosphe`re. Compte tenu des objectifs vise´s, il nous semble
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que la de´marche base´e sur la hauteur de la couche limite conduit a` des re´sultats plus pertinents (Fig.
6.10). On note ne´anmoins sur la Fig. 6.10(b) une diffe´rence importante entre les profils de Cn2 observe´
et simule´ dans la partie basse de la couche limite. Un agrandissement de cette partie de la courbe est
pre´sente´ sur la Fig. 6.11(a).
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Figure 6.11 – (a) Agrandissement de la Fig. 6.10(b) dans la partie basse de l’atmosphe`re. (b) Profil
vertical du log(CQ2) calcule´ par radar (cercles) et par avion (carre´s). Extrait de White et al.
(1991)
Les ordres de grandeur des Cn2 observe´s et simule´s sont ceux correspondant aux valeurs pre´sentes dans
la litte´rature (Wheelon 2001). Les hauteurs de la couche limite sont quasiment identiques et se situent
dans l’intervalle de´finit pre´ce´demment (i.e. 1050m et 850m). Si l’on compare avec les re´sultats obtenus
par White et al. (1991) dans une autre campagne (Fig. 6.11(b)), on observe une certaine ressemblance.
Le CQ2 obtenu par le radar sous-estime la zone entre les deux calages par rapport au profil de CQ2 . Pour
les longueurs d’onde correspondant au radar utilise´ dans IHOP, l’analogie des re´sultats de White et al.
(1991) avec nos re´sultats peut eˆtre faite car le Cn2 est principalement de´pendant du CQ2 et lui est direc-
tement proportionnel comme pre´sente´ sur la Fig. 6.6. En ce sens, on constate que la dynamique du Cn2
reproduite par la simulation C05 est encourageante pour la suite.
Dans ce chapitre, nous avons e´value´ la capacite´ du mode`le Me´so-NH a` reproduire le profil vertical du
parame`tre de structure des fluctuations d’indice de re´fraction de l’air pour un cas re´el a` l’aide des donne´es
radar. Nous avons montre´ que la valeur maximale au sommet de la C.L.A. et que la dynamique sont plutoˆt
bien reproduites. En revanche, l’e´valuation sur les ordres de grandeur du Cn2 simule´ est beaucoup plus
difficile car la constante de calibration utilise´e de´pend des caracte´ristiques du radar que l’on ne posse`de
pas.
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Dans cette partie, nous avons e´value´ les performances du mode`le atmosphe´rique Me´so-NH dans la
simulation de la structure de quelques variables turbulentes au-dessus d’un sol plat et homoge`ne. Nous
nous sommes attache´s a` reproduire des couches limites ide´ale (se`che) et re´elle (cas de la campagne IHOP).
Dans le cas de la couche limite convective se`che, notre de´marche d’e´valuation s’appuie sur une compa-
raison entre les profils verticaux de chaleur sensible, de la variance des fluctuations de vitesse verticale, de
la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature
simule´s avec les profils obtenus de´rive´s de la the´orie des similitudes pre´sente´es dans le Chapitre 2 de la
Partie I. Apre`s des tests de sensibilite´ sur les parame´trisations sous-mailles et sur la zone d’absorption,
nous avons e´tudie´ l’impact de la re´solution verticale sur les champs re´solus. Globalement, on retiendra
que le jeu de constante de Cheng et al. (2002), le sche´ma de longueur de me´lange de Redelsperger et al.
(2001) et une hauteur de zone d’absorption d’environ 2km minimum sont a` utilise´es. De plus, nous avons
montre´ que l’impact d’un maillage e´tire´ pre`s du sol permet d’ame´liorer conside´rablement les profils tur-
bulents simule´s dans l’ensemble de la C.L.A.C a` un moindre couˆt de temps de calcul, la forte re´solution
pre`s du sol permet de mieux re´soudre les diffe´rents gradients (tempe´rature, vitesse verticale, etc...). De´-
crire avec plusieurs points de simulation les 10 premiers me`tres de la C.L.A. est indispensable pour une
comparaison entre les champs simule´s et les observations. Pour la situation du cas re´el, notre e´valuation
s’est appuye´e sur les observations disponibles, i.e. les donne´es issues d’un radar. Nous avons essaye´ de
de´river des profils verticaux de Cn2 a` partir des observations du SNR. Nous avons montre´ que la couche
d’absorption pre´sente a` la limite supe´rieure du domaine a une influence non ne´gligeable sur les profils des
champs turbulents simule´s.
Malgre´ les difficulte´s de validation, un faisceau de pre´somption nous incite a` penser que le mode`le
Me´so-NH est capable de reproduire finement la structure turbulente de la C.L.A. Ce travail pre´liminaire
nous a aide´ a` choisir la configuration des simulations de C.L.A en zone de relief marque´, en particulier
pour la condition aux limites supe´rieure, le maillage et le choix de parame´trisation sous maille. Enfin,
ces travaux nous mettent e´galement en vigilance sur les difficulte´s lie´es aux comparaisons observation-
mode´lisations.
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Troisie`me partie
Mode´lisation des parame`tres de
structure dans une valle´e alpine
encaisse´e
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Re´sume´ : Partie 3
Cette dernie`re Partie s’attache a` mettre en application les de´veloppements propose´s dans la Partie
2 dans le cas de l’e´tude d’une CLA en zone de relief marque´. Pour cela, on s’inte´resse a` la campagne
VOTALP (Vertical Ozone Transport in the Alps datant de 1996) re´alise´e dans une des valle´es encaisse´es
du canton des Grisons en Suisse. Cette campagne d’observation a be´ne´ficie´ d’un important dispositif
instrumental au sol base´ sur une strate´gie d’e´chantillonage s’appuyant sur des observations ponctuelles
(stations me´te´orologiques), des profils verticaux (sondages) et des donne´es inte´gre´es (scintillome`tres).
On pre´sente dans un premier chapitre la strate´gie d’observation utilise´e pour documenter les transports
verticaux et horizontaux d’ozone dans la valle´e. On s’inte´resse en particulier aux donne´es utilise´es pour
l’e´valuation des parame`tres de structure. Un soin est apporte´ sur la description des donne´es disponibles.
Puis, on pre´sente la strate´gie de simulation mise en place (choix de la pe´riode ; configuration nume´rique ;
de´marche d’e´valuation des simulations). On pre´sente l’e´valuation des domaines simule´s en utilisant une
partie des donne´es disponible durant la campagne VOTALP. Le dernier chapitre s’attache a` de´crire
la structure verticale de la turbulence dans la valle´e de Mesolcina en s’appuyant notamment sur une
e´valuation des champs simule´s avec les donne´es scintillome´triques.
103/214 Pianezze Joris
Pianezze Joris 104/214
Chapitre 7
Pre´sentation de la campagne
VOTALP
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L’e´valuation de la mode´lisation des parame`tres de structure en zone de relief marque´ est propose´e en
s’appuyant sur les donne´es issues de la campagne VOTALP (Vertical Ozone Transport in the ALPs) (Fur-
ger et al. 2000; Wotawa et Kromp-Kolb 2000). Le domaine d’e´tude de cette campagne s’e´tend des Alpes
au Nord de la chaˆıne des Apennins et a pour principal objectif l’e´valuation de la dynamique temporelle
et spatiale de la couche d’ozone dans les re´gions montagneuses. Un des sites instrumente´s est la valle´e de
Mesolcina localise´e dans le Sud de la Suisse ou` de nombreux instruments ont e´te´ de´ploye´s notamment 5
scintillome`tres. Cette campagne mene´e en 1996 dans la valle´e de Mesolcina en particulier fut l’objet de la
the`se de Poggio (1998) qui a e´tudie´ le transport de l’ozone. Dans ce chapitre, nous pre´sentons les objectifs
et les principaux re´sultats obtenus lors de la campagne, la localisation des principaux instruments de
mesure et leur disponibilite´.
1. Description de la campagne VOTALP
La campagne d’observation VOTALP visait a` e´tudier la pollution de l’air dans les valle´es alpines. Il
s’agissait d’e´tudier les me´canismes dynamique et chimique associe´s aux structures verticale et horizontale
des concentrations en ozone en zone de montagne. Trois objectifs scientifiques e´taient vise´s :
– L’e´tude de l’intrusion de l’ozone dans la troposphe`re ;
– La caracte´risation de l’advection de l’air pollue´ ;
– La quantification des e´changes verticaux de l’ozone entre la couche limite et l’atmosphe`re libre.
Le domaine d’e´tude de cette campagne s’e´tend des Alpes au Nord de la chaˆıne des Apennins. Dans
ce cadre ge´ne´ral, la valle´e de Mesolcina (Fig. 7.1(b)) situe´e dans le sud de la Suisse fut un des sites
d’observations intensives du projet VOTALP en juillet et aout 1996 (Fig. 7.1(a)).
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(a) (b)
Figure 7.1 – (a) Carte de la Suisse. Localisation de la valle´e de Mesolcina (rectangle rouge). (b) Valle´e
de Mesolcina ou` sont indique´es les sections Sud (San Vittore) et Nord (Pian San Giacomo)
Sur ce site, il s’agissait de documenter en particulier l’effet des vents thermiques de valle´e sur le trans-
port horizontal et vertical de l’ozone sur une gamme de distances e´tendue (i.e. 15 kms a` 30 kms), et sur
la production locale d’ozone dans une valle´e alpine. La valle´e de Mesolcina, typique pour les Alpes est le
lieu d’un trafic routier qui faisait de cette valle´e une zone d’e´tude privile´gie´e.
L’axe de la valle´e est approximativement oriente´ Nord-Sud. Ses creˆtes culminent de 2000 a` 3000 me`tres
au-dessus du niveau de la mer. Deux sections transversales a` la valle´e et distantes d’environ 20 kms ont
fait l’objet d’une instrumentation renforce´e pour documenter les bilans d’ozone dans la valle´e : au Sud,
le secteur de San Vittore et au Nord, le secteur de Pian San Giacomo (Fig. 7.1(b)).
Outre les mesures en concentration de polluants, la valle´e fut aussi instrumente´e pour documenter
avec soin la structure de la turbulence dans un objectif de quantifier l’advection des polluants. Plusieurs
instruments ont e´te´ de´ploye´s (station de flux, scintillome`tre, sodar, lidar) afin d’avoir une observation
multi-capteurs de la turbulence en milieu complexe. L’ensemble des donne´es disponibles dans cette cam-
pagne est pre´sente´ dans la section suivante.
Grell et al. (2000) ont conduit une e´tude nume´rique avec le mode`le MM5 (Grell et al. 1994) pour
simuler la dynamique des masses d’air dans la valle´e. Leur simulation s’appuie sur 3 mode`les emboˆıtes ou`
la re´solution la plus fine est de l’ordre de 1km. Les auteurs concluent que la dynamique de la pollution
dans la valle´e de Mesolcina venait du bassin du Poˆ en journe´e. Ce bassin est situe´ au Sud-Ouest de la
valle´e. La nuit, l’air ”propre” remplit la valle´e par les vents catabatiques et expulse les polluants vers
le bassin du Poˆ. Ces re´sultats nume´riques sont en bon accord avec les re´sultats expe´rimentaux obtenus
par Poggio et al. (2000). A notre connaissance, pas d’autre e´tude nume´rique n’a e´te´ publie´e sur cette
campagne. Notre e´tude nume´rique a` haute re´solution (centaine de me`tres horizontalement) exploite donc
de fac¸on originale la richesse de la base de donne´es de la campagne VOTALP.
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2. Donne´es disponibles
2.1. Pe´riodes d’observation
Durant cette campagne, deux pe´riodes d’observation intensive ont e´te´ re´alise´es dont les principales
caracte´ristiques sont re´sume´es dans le Tableau 7.1.
Date Conditions synoptiques du temps
1 19,22,23 juillet 1996 anticyclonique, vent du Nord le 19-21 juillet
et du sud le 22-23 juillet
2 16-18 aout 1996 anticyclonique, chaud et ensoleille´
pas de pre´dominance sur la direction du vent
Tableau 7.1 – Pe´riodes d’observations intensives re´alise´es dans la campagne VOTALP (adapte´ et traduit
de Poggio (2000)).
Poggio (1998) expliquent que lors de la premie`re pe´riode, les capteurs (et notamment les scintillo-
me`tres) installe´s dans la valle´e de Mesolcina n’e´taient, pour l’essentiel, pas ope´rationnels. Afin de dispo-
ser d’un dispositif expe´rimental le plus complet possible, nous ciblons donc notre e´tude sur la deuxie`me
pe´riode d’observations intensives, i.e. du 16 au 18 aout 1996.
2.2. Strate´gie d’e´chantillonnage
La strate´gie d’observation s’appuie sur une de´marche multi-e´chelles et multi-capteurs. L’ensemble des
donne´es disponibles concerne :
– Les vols avion, ou` l’intensite´ et la direction du vent sont documente´s le long de leurs trajectoires ;
– Les stations me´te´orologiques qui fournissent la tempe´rature, l’humidite´ relative et le vent a` 2m ;
– Les radiosondages a` partir desquels on dispose des profils verticaux de la tempe´rature, de l’humidite´
et du vent (direction et vitesse) ;
– 2 sodars dont on de´duit les profils verticaux de vent (direction et vitesse) ;
– 1 profileur de vent a` 1290 MHz a` partir duquel on obtient les profils verticaux de vent (direction et
vitesse) ;
– 5 scintillome`tres qui permettent de documenter les composantes horizontales et verticales du vent
moyen au travers de la valle´e ;
– 1 tour de 30m ou` sont documente´s la tempe´rature, l’humidite´ relative et le vent a` 30m ;
– 1 station d’Eddy corre´lation qui enregistre les fluctuations de vitesse et fournit ainsi une mesure de
la turbulence localement ;
– 1 lidar qui permet d’obtenir les profils verticaux de vent (direction et vitesse).
La localisation de ces diffe´rents capteurs est pre´sente´e sur les Figures 7.2 et 7.3.
Outre les donne´es acquises spe´cifiquement lors de la campagne VOTALP, les sondages de Payerne et
Milan sont aussi exploite´s dans le cadre de cette e´tude. Nous disposons de 4 sondages par jour a` Milan
(00h, 06h, 12h et 18h UTC) et 2 sondages par jour a` Payerne (00h et 12h UTC). Les radiosondages de
Payerne et de Milan sont obtenus a` partir du site meteocentre ∗ qui archive des radiosondages effectue´s
sur l’Europe de l’Ouest. Dans la valle´e de Mesolcina, le re´seau de stations me´te´orologiques est tre`s dense
(Fig. 7.2(b)). Il permet un suivi pre´cis de l’e´volution des variations en surface des champs thermody-
namiques au cours de la journe´e. Quelques donne´es provenant de stations me´te´orologiques situe´es aux
∗. http ://meteocentre.com/
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(a) (b) (c)
Figure 7.2 – Localisation des donne´es disponibles (capteurs indique´s avec le symbole •). En fond de carte
l’altitude est indique´e avec la meˆme palette de couleurs. (a) Radiosondages. (b) Stations
me´te´orologiques. (c) Sodar, Lidar, station d’Eddy corre´lation et profileur de vent.
alentours de la valle´e sont aussi disponibles mais ne seront pas utilise´es dans le cas de cette e´tude. Les
Sodar, Lidar, Radiosondages, station d’Eddy Corre´lation et le profileur de vent (Fig. 7.2(c)) sont situe´s
dans la valle´e et permettent ainsi d’accroˆıtre la densite´ du re´seau d’observation au sol. Les vols avions ne
sont pas pre´sente´s ; leurs trajectoires sont de´crites pre´cise´ment dans la the`se de Poggio (1998).
(a) (b)
Figure 7.3 – Emplacement des scintillome`tres de part et d’autre de la valle´e Mesolcina. (a) Localisation
des e´metteurs (E) et des re´cepteurs (R). (b) La photo du haut correspond a` la section
situe´e au Nord (Pian San Giacomo) et la photo du bas au Sud (San Vittore) (d’apre`s
Poggio (2000)). Les traits noirs et blancs correspondent aux chemins optiques.
Compte tenu des objectifs vise´s dans ce travail de the`se, une attention particulie`re est donne´e aux
observations scintillome´triques. Les scintillome`tres, place´s de part et d’autre de la valle´e (Fig. 7.3), ont
permis de documenter le vent transverse aux faisceaux afin d’obtenir une estimation de l’advection de
polluant au centre de la valle´e et entre 60m a` 600m loin au dessus du sol.
Trois scintillome`tres sont place´s dans la section Nord de la valle´e. Leurs 3 e´metteurs sont colocalise´s
a` Pian San Giacomo alors que les 3 re´cepteurs sont situe´s a` 3 endroits diffe´rents (Stabi, Pradiron et
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Sei). Deux autres scintillome`tres sont situe´es dans la section au Sud. Les 2 e´metteurs sont situe´s sur la
commune de Grono et les re´cepteurs de l’autre coˆte´ de la valle´e a` Santa Maria et Castaneda. Ce dispositif
permet ainsi de i) quantifier les flux entrant et sortant de la valle´e et ii) re´aliser des bilans d’ozone en
associant a` cette mesure scintillome´trique des mesures de concentration a` l’aide du DOAS (Differential
Optical Absorption Spectroscopy) installe´ au niveau des scintillome`tres.
La disponibilite´ des donne´es scintillome´triques durant la seconde pe´riode d’observation intensive est
pre´sente´e sur le Tableau 7.2.
Tableau 7.2 – Disponibilite´ des donne´es scintillome´triques durant la seconde pe´riode d’observation in-
tensive, en noir les donne´es disponibles, en gris les donne´es partiellement disponible et en
blanc les donne´es absentes. (Adapte´ de Poggio (2000)).
Sur le Tableau 7.2, on note la disponibilite´ de l’ensemble des observations scintillome´triques le 17 aout
en milieu de journe´e. Cette journe´e rele`ve donc d’un inte´reˆt majeur pour les objectifs de nos travaux de
simulation. Le Tableau 7.3 pre´sente les autres observations disponibles durant la journe´e du 17 aout.
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Avion 2
Avion 1
Capofiume
Grono
Stations météo
Eddy-correlation
Mini-Sodar
Sodar
Profileur de vent
Tableau 7.3 – Disponibilite´ des donne´es pendant la journe´e du 17 aout 1996.
Sur le tableau 7.3, il ressort que le cre´neau entre 11h et 13h est celui qui be´ne´ficie le plus d’observa-
tion. Il sera donc retenu pour notre e´tude. En plus de ces donne´es d’observations issues de la campagne
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VOTALP, les re´analyses ∗ me´te´orologiques du centre europe´en sont utilise´es pour le forc¸age du mode`le.
La diversite´ des observations disponibles lors de la campagne VOTALP offre a` notre e´tude des pers-
pectives inte´ressantes. En effet, la strate´gie d’e´chantillonnage multi-e´chelles et multi-capteurs nous permet
de construire une e´valuation observation/mode´lisation a` diffe´rentes e´chelles. Les champs simule´s a` me´so-
e´chelle seront e´value´s a` l’aide des radiosondages, des diffe´rents profileurs et des stations me´te´orologiques.
A l’e´chelle de la valle´e, la dynamique de l’atmosphe`re et la structure turbulente de l’e´coulement simule´ par
le mode`le seront mis en regard des donne´es d’eddy-correlation et scintillome´triques. Les deux prochains
chapitres sont de´die´s a` ces comparaisons observation/mode´lisation.
∗. Une re´-analyse re´sulte d’un couplage optimal entre l’observation et la mode´lisation afin de produire un e´tat
de l’atmosphe`re le plus proche possible de l’e´tat re´el.
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Strate´gie de simulation et de´marche
d’e´valuation
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Chapitre 8. Strate´gie de simulation et de´marche d’e´valuation
Ce chapitre pre´sente dans un premier temps le maillage, les parame´trisations physiques et la de´marche
de simulation. Les donne´es de forc¸age sont ensuite pre´sente´es. Pour finir, on pre´sente l’e´valuation des
simulations effectue´es en s’appuyant sur une partie des donne´es issues de la campagne VOTALP.
1. Choix du maillage
L’e´tape du choix du maillage est certainement l’e´tape la plus difficile dans la mise en place d’une
simulation d’un cas re´el. Le maillage conditionne d’une part la qualite´ de la re´solution nume´rique des
champs simule´s et d’autre part impacte directement le temps de calcul. Un compromis doit donc eˆtre
trouve´ entre ”temps de calcul” et ”re´solution souhaite´e”.
1.1. Le maillage horizontal
Le domaine dans lequel nous allons effectuer la simulation des grandes e´chelles de la turbulence est
contraint par les dimensions de la valle´e. Le domaine est choisi pour que :
– Toute la valle´e soit conside´re´e ;
– Les maillages horizontal et vertical correspondent a` ceux e´tablis dans la Partie 2.
La valle´e a une dimension d’environ 15 kms de large sur 30 kms de long. La taille des mailles est
choisie horizontalement a` 110m (proche de la taille des mailles horizontales pre´ce´demment trouve´ dans la
Partie 2 : 100m). Afin de reproduire au mieux les conditions aux limites pour le mode`le a` haute re´solution
et la dynamique observe´e dans la valle´e de Mesolcina, nous utilisons des donne´es de forc¸age a` grandes
e´chelles provenant des re´analyses du centre europe´en (ECMWF). En 1996, la re´solution horizontale de
ces re´analyses est de 0.5625 degre´ soit une soixantaine de kilome`tres. Ces forc¸ages sont pre´sente´s dans la
section suivante.
Pour e´tablir le lien entre ces forc¸ages de grande e´chelle et le domaine d’inte´reˆt, nous devons mettre en
place un emboˆıtement de mode`les pour passer de la re´solution horizontale des champs ECMWF (60kms)
a` la re´solution horizontale du domaine de simulation des grandes e´chelles de la turbulence (110m). La
stabilite´ nume´rique n’est assure´e que lorsque le rapport de maillages entre le domaine de forc¸age et le
domaine force´ est compris entre 2 et 4. Dans notre cas d’e´tude, 5 domaines sont donc ne´cessaires pour
conduire a` terme les simulations envisage´es. La re´solution horizontale du domaine 1, domaine sur lequel
le forc¸age par les champs ECMWF sera applique´, est choisie e´gale a` 16 kms. Nous nous sommes attache´s
a` prendre en compte l’ensemble des Alpes pour e´viter d’avoir des fortes pentes en bord de domaine.
Les re´solutions horizontales des autres domaines sont choisies telles que les rapports entre les maillages
du domaine ”n+1” et du domaine ”n” ve´rifient la contrainte nume´rique, en e´tant compris entre 2 et 4.
Cette e´tape a e´te´ mene´e a` terme apre`s plusieurs ite´rations en portant une attention particulie`re sur la
pre´sence de pente trop forte aux limites du domaine tout en limitant le nombre de points de grille.
Apre`s de nombreux essais, les caracte´ristiques des maillages horizontaux associe´es aux cinq domaines
sont pre´sente´s dans le Tableau 8.1.
1.2. Le maillage vertical
Verticalement, le premier point de grille est situe´ a` 2m. Comme dans les simulations e´tablies dans la
Partie 2, on applique un stretching sur la verticale pour atteindre une taille de grille de 800m a` 15kms
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d’altitude. La taille du domaine est choisie e´gal a` 25 kms au dessus du niveau de la mer. L’e´tude de
sensibilite´ a` la hauteur totale du domaine est pre´sente´e en Annexe E ou` on pre´sente des coupes verticales
de vitesse verticale situe´es au centre du domaine 1 pour des hauteurs de domaine de 18kms, 20kms et
25kms. Les dimensions retenues sont : une hauteur de domaine e´gale a` 25kms et le bas de la couche
d’absorption situe´ a` 18kms. Le Tableau 8.1 pre´sente le maillage vertical choisi. On notera que, dans
Me´so-NH, le maillage vertical reste le meˆme quelque soit le domaine.
Symbole Domaine 1 Domaine 2 Domaine 3 Domaine 4 Domaine 5
Maillage horizontal
Taille des domaines Lx, Ly [km] 720,720 360,360 120,120 39,48 16,26.6
Re´solution horizontale ∆x,∆y [km] 16,16 4,4 1.4,1.4 0.443,0.443 0.11,0.11
Maillage vertical
Taille des domaines Lz [km] 25
Re´solution verticale ∆zsol [m] 2
∆zsommet [m] 800
Taux d’augmentation [%] ∆z [%] z<300m
2%
z>300m
7%
Maillage vertical et horizontal
Nbre points [∗103] 345 1 215 1 083 1 487 5 582
Nx, Ny, Nz
Tableau 8.1 – Caracte´ristiques du maillage vertical commun aux 5 domaines simule´s
2. Configuration nume´rique et parame´trisations
physiques
2.1. Topographie
Contrairement aux simulations ide´ales re´alise´es jusqu’a` pre´sent (Chapitre 2 et 3 de la Partie 2), on
utilise pour cette simulation un mode`le nume´rique de terrain (M.N.T.) afin de documenter au mieux la
topographie complexe du site. Le M.N.T. utilise´ par de´faut dans Me´so-NH (gtopo30) a une re´solution
horizontale d’environ 1 km. Cette re´solution est beaucoup trop grossie`re pour repre´senter les de´tails de
la valle´e de Mesolcina. L’utilisation d’un M.N.T. plus pre´cis est donc ne´cessaire. Nous nous sommes donc
oriente´ vers le M.N.T. provenant du S.R.T.M. (Shuttle Radar Topography Mission) qui a une re´solution
horizontale de 90m. Cette re´solution est parfaitement adapte´e a` notre e´tude. La Figure 8.1 pre´sente la
topographie des 5 domaines fournie par le MNT-SRTM a` la re´solution horizontale de chacun des domaines.
L’apport de la haute re´solution horizontale sur la de´finition de la topographie est parfaitement vi-
sible sur la Figure 8.1. En effet, a` la re´solution horizontale du domaine 1 (∆ = 16km), les Alpes sont
de´crits grossie`rement (Fig. 8.1(a)) tandis qu’a` haute re´solution (domaine 5, ∆ = 110m), les de´tails topo-
graphiques de la valle´e sont parfaitement visibles (Fig. 8.1(e)). Ne´anmoins, ces re´solutions horizontales
distinctes d’un domaine a` l’autre entraˆınent une incertitude importante sur la hauteur des pixels qui
servent pour la comparaison avec les observations. On discutera de ces diffe´rences d’altitude dans la der-
nie`re section de ce chapitre.
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(a) (b)
(c) (d)
(e)
Figure 8.1 – Emboˆıtement des cinq domaines de simulation. La topographie est repre´sente´e et affiche´e a`
la meˆme re´solution, i.e. de 200 a` 3100m. (a) Domaine 1 a` 16 kms de re´solution horizontale.
(b) Domaine 2 a` 4 kms de re´solution horizontale. (c) Domaine 3 a` 1 km de re´solution
horizontale. (d) Domaine 4 a` 340 m de re´solution horizontale. (e) Domaine 5 a` 110 m de
re´solution horizontale. Les villes de Payerne, Milan, Pian San Giacomo et San Vittore sont
repre´sente´es par le symbole •.
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2.2. Caracte´ristiques de la simulation
Le choix des parame´trisations physiques et des configurations nume´riques s’appuie sur les e´le´ments de
conclusion de la Partie 2. Elles sont pre´sente´es dans le Tableau 8.2.
Domaine 1 Domaine 2 Domaine 3 Domaine 4 Domaine 5
Parame´trisations Physique
Mode`le de turbulence 1D 1D 1D 3D 3D
Sche´ma de longueurs de me´lange BL89 BL89 BL89 DEAR DEAR
Diffe´rencation lk, lε oui
Sche´ma radiatif ECMWF
Conditions aux limites au sol Surfex
Configurations nume´rique
Conditions aux limites late´rales ECMWF 2-Ways 2-Ways 1-Way 1-Way
Pas de temps [s] 10 4 1 0.1 0.05
Pas de temps Sche´ma radiatif [mn] 10
Conditions aux limites au sommet
Zbas [km] (voir Annexe E) 18
Khaut (voir Annexe E) 0.01
Solveur de pression CRESI
Diffusion nume´rique oui
Tableau 8.2 – Les parame´trisations physiques et les configurations nume´riques des 5 domaines simule´s
2.3. Strate´gie de simulation
Notre objectif vise a` e´tudier en de´tail la structure turbulente de l’atmosphe`re dans la valle´e de Mesol-
cina le 17 aout 1996 entre 11h et 13h afin de profiter au mieux du dispositif expe´rimental. Pour ce faire et
compte tenu des temps de calcul ne´cessaire pour conduire ces simulations sur l’ensemble des 5 domaines
emboite´s, nous avons adapte´ la strate´gie pre´sente´e Figure 8.2 et de´crite ci-dessous :
– Pour initialiser l’ensemble du domaine, l’heure de de´but de la simulation est fixe´e le 16 aout a` 18h.
Il eut e´te´ ide´al d’exe´cuter les 5 domaines en meˆme temps mais ceci aurait entraˆıne´ un couˆt CPU
trop important ∗ ;
– Nous avons donc choisi d’exe´cuter une premie`re simulation de 24h sur les trois premiers domaines.
Ces trois domaines interagissent en double interaction (”two-ways nesting”) et le domaine 1 est
force´ toutes les 6h par les donne´es du centre europe´en ECMWF. L’objectif est ici d’obtenir une
simulation de la thermodynamique de l’atmosphe`re dans le domaine 3 (re´solution horizontale de
1.4kms) la plus cohe´rente possible. Les champs simule´s dans les trois domaines sont sauvegarde´s
toutes les heures et sont compare´s avec les donne´es de radiosondages, des stations me´te´orologiques,
du profileur de vent et des sodars ;
– Le 17 aout 1996 a` 11h, on effectue une deuxie`me simulation ou` le domaine 4 est introduit, initialise´
avec les champs simule´s dans le domaine 3 a` 11h avec la premie`re simulation. La simulation dure 2
heures (temps physique), le domaine 4 est force´ par les champs simule´s lors de la premie`re simulation
dans le domaine 3. L’emboˆıtement est ici unidirectionnel (”one-way nesting”). Les champs simule´s
dans le domaine 4 sont sauvegarde´s toutes les 10 minutes et leurs e´valuations s’appuieront sur les
donne´es de radiosondages, de profileur de vent, les sodars et les stations me´te´orologiques ;
∗. sur la machine Foehn du me´so-centre CIMENT de Grenoble, une heure simule´e correspond a` une journe´e
temps re´el en prenant 8 noeuds, et donc 24 heures simule´es a` 24 jours
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– Enfin, une dernie`re simulation est re´alise´e et concerne le domaine d’e´tude de la valle´e de Mesolcina.
Seul le domaine 5 est exe´cute´ et force´ par les champs simule´s dans le domaine 4 lors de la seconde
simulation. La simulation est fixe´e a` 20 minutes de temps physique. Seules les variables ne´cessaires
au calcul du parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air (Eq. 3.29)
sont sauvegarde´es toutes les minutes sur tout le domaine. Ces champs turbulents seront analyse´s au
regard des observations disponibles et discute´s pour identifier la structure turbulente de l’atmosphe`re
dans cette valle´e.
Domaine 4
ECMWF ECMWF ECMWF ECMWF ECMWF
Simulation 1
16 aout 18h 17 aout 00h 17 aout 06h 17 aout 12h 17 aout 18h
Domaine 1 Domaine 2 Domaine 3
16 aout 18h 17 aout 00h 17 aout 06h 17 aout 12h 17 aout 18h
Forçage
Sorties
Simulation 2
Domaine 3 Domaine 3 Domaine 3
17 aout 11h 17 aout 12h 17 aout 13h
Forçage
Domaine 5Simulation 3
17 aout 11h
17 aout 12h
17 aout 13h
Sorties
Domaine 4 Domaine 4 Domaine 4
17 aout 11h50 17 aout 12h 17 aout 12h10
Forçage
17 aout 11h50
17 aout 12h
17 aout 12h10
Sorties
Figure 8.2 – Pre´sentation des simulations effectue´es du 16 aout a` 18h au 17 aout a` 18h.
3. Analyse des donne´es de forc¸age ECMWF
Les champs de tempe´rature de l’air, de tempe´rature dans le sol, d’humidite´ spe´cifique, de stock d’eau
dans le sol, de vent et de pression au sol sont utilise´s pour initialiser et forcer la simulation aux limites du
domaine 1 de Me´so-NH. Nous pre´sentons dans cette section les donne´es ECMWF utilise´es pour initialiser
la simulation (i.e. a` 18h le 16 aout 1996). Les donne´es utilise´es pour le forc¸age a` 00h, 06h, 12h et 18h sont
donne´es en Annexe F.
3.1. Donne´es dans le sol
Le forc¸age du domaine 1 par les donne´es ECMWF est re´alise´ dans l’atmosphe`re mais aussi dans le sol.
La tempe´rature et le stock d’eau dans le sol sont respectivement documente´s sur 2 et 4 niveaux. Le stock
d’eau correspond au produit de la teneur en eau par l’e´paisseur de la couche, ce stock d’eau s’exprime
donc en me`tres. Les niveaux dans le sol, identiques que ce soit pour le stock d’eau ou la tempe´rature sont
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pre´sente´s dans le Tableau 8.3.
Niveau Haut (m) Bas (m) E´paisseur (m) Variable
1 0.0 0.07 0.07 Tempe´rature et stock d’eau
2 0.07 0.28 0.21 Tempe´rature et stock d’eau
3 0.28 1.0 0.72 Stock d’eau
4 1.0 2.89 1.89 Stock d’eau
Tableau 8.3 – Niveaux dans le sol documente´s dans les forc¸ages ECMWF pour la tempe´rature et le
stock d’eau
a. Stock d’eau dans le sol
Le stock d’eau situe´ aux niveaux 1, 2, 3 et 4 est pre´sente´ sur la Figure 8.3.
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Figure 8.3 – Cartes du stock d’eau en m d’eau dans le sol issu des re´analyses ECMWF le 16 aout 1996 a`
18h. (a) au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au quatrie`me
niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
Le stock d’eau est plus important au niveau des zones de montagne et en Europe de l’Est que dans
les plaines situe´es a` l’Ouest de la France. Dans le domaine 1, le stock d’eau est important. Ces remarques
sont valables quelques soit le niveau discute´.
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b. Tempe´rature dans le sol
La tempe´rature dans le sol situe´e aux niveaux 1 et 2 est pre´sente´e sur la Figure 8.4.
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Figure 8.4 – Cartes de la tempe´rature en °K issue des re´analyses ECMWF le 16 aout 1996 a` 18h. (a) au
premier niveau. (b) au second niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
Comme attendu, la re´partition de la tempe´rature au premier niveau (Fig. 8.4 (a)) est fortement lie´e
a` l’altitude. En zone de montagne, la tempe´rature est faible (environ 280K) tandis que dans les zones au
Sud, en Espagne et dans le Sud de la France la tempe´rature est plus importante (environ 300K). Dans
le domaine 1, la tempe´rature dans le sol ne pre´sente pas de structure particulie`re et avoisine les 280K.
On retrouve ce meˆme re´sultat pour tous les niveaux. Contrairement au stock d’eau, on peut observer un
gradient de tempe´rature selon la latitude dans le domaine 1.
3.2. Pression en surface
La pression en surface est pre´sente´e sur la Figure 8.5.
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40°N
45°N
50°N
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Figure 8.5 – Pression en surface en hPa, le 16 aout 1996 a` 18h issue des donne´es ECMWF. Le domaine
1 est indique´ par un cadre noir.
Tout comme la re´partition de la tempe´rature dans le sol, la re´partition de la pression en surface
est naturellement lie´e a` la topographie. Les chaines des Pyre´ne´es, du massif central ou des Alpes sont
parfaitement visibles sur la Figure 8.5. La pression est minimale en altitude (environ 800 hPa) et maximale
en plaine et sur la mer (1000 hPa). On retrouve la pression de re´fe´rence 1013.25 hPa au niveau de la mer.
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3.3. Tempe´rature, humidite´ et vent a` 500 hPa
La tempe´rature, l’humidite´ et le vent dans l’atmosphe`re sont disponibles sur 60 niveaux verticaux
allant de 1013.25 hPa jusqu’a` 100 hPa. Afin de visualiser la situation a` grande e´chelle, nous avons choisi
de pre´senter les coupes horizontales de la tempe´rature et de l’humidite´ a` 500hPa (environ 5500 m) (Figure
8.6). Le vent horizontal est repre´sente´ sous forme de vecteurs sur ces deux coupes horizontales.
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Figure 8.6 – Cartes de la tempe´rature en °K (a) et de l’humidite´ spe´cifique en g.kg−1 (b) a` 500hPa issues
des re´analyses le 16 aout 1996 a` 18h. Le domaine 1 est indique´ par le cadre noir.
A 500 hPa, la signature du relief est encore visible sur les champs de tempe´rature et d’humidite´ (Figure
8.6). Les minimas de tempe´rature permettent de visualiser les Alpes, les Pyre´ne´es et le Massif Central.
Dans le domaine 1, le vent du Nord subit une inflexion vers le Sud-Est, tre`s probablement duˆ a` la pre´sence
de la chaˆıne Alpine.
4. De´marche d’e´valuation
Dans un premier temps, nous analysons les champs simule´s dans plusieurs coupes horizontales et ver-
ticales dans les 5 domaines de simulation afin de s’assurer de la cohe´rence des champs simule´s. Ensuite,
une e´valuation plus quantitative est re´alise´e en s’appuyant sur la comparaison des champs observe´s et
simule´s. Les observations issues des radiosondages, les sodars, le profileur de vent ainsi que des stations
me´te´orologiques sont utilise´es pour cette e´valuation.
Par soucis de concision, seules les e´valuations des champs simule´s le 17 aout a` 12h sont pre´sente´es
dans le corps du texte. Dans l’Annexe G, les e´valuations pour les autres cre´neaux horaires sont pre´sente´es
pour les radiosondages de Payerne, Milan et Capofiume uniquement.
4.1. E´le´ments d’incertitude lie´s a` la re´solution horizontale
Les champs simule´s sont repe´re´s par le pixel ou` est localise´ l’instrument de mesure. Ainsi, on pourra,
par exemple, avec les donne´es de radiosondages de Milan et de Cadenazzo e´valuer l’effet de la re´solution
horizontale sur les profils verticaux simule´s. Les diffe´rences d’altitude entre les sites re´els d’observation et
les pixels qui leurs sont associe´s dans les diffe´rents domaines sont minimes pour les radiosondages de Milan
et Capofiume situe´s en plaine ; elles sont de l’ordre de la dizaine de me`tres. En revanche pour l’ensemble
des autres instruments utilise´s pour l’e´valuation, les diffe´rences d’altitude entre les profils simule´s et les
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profils observe´s pour le domaine 1 sont plus importantes (entre 400 et 900 me`tres). Les diffe´rences entre
les altitudes des stations d’observation et les pixels dans chacun des domaines sont pre´sente´es dans le
Tableau 8.4.
Nom Type Obs Domaine 1 Domaine 2 Domaine 3 Domaine 4 Domaine 5
Milan RS 103m 178m 165m - - -
Payerne RS 176m 604m - - - -
Capofiume RS 11m 11.9m - - - -
Grono RS 320m 1226m 832m 541m 386m 348m
Cadenazzo PV 204m 990m 513m 330m 234m -
Pian San Giacomo SO 1320m 1916m 1725m 1630m 1413m 1386m
San Vittore SO 269m 1122m 848m 458m 300m 273m
Tableau 8.4 – Altitude des villes ou` est imple´mente´ un instrument de mesure utilise´ pour l’e´valuation
de la simulation. Les sigles RS, PV et SO correspondent respectivement a` Radiosondage,
Profileur de Vent et Sodar.
Ces diffe´rences d’altitude sont inhe´rentes a` la re´solution des domaines de simulation. On remarque que
de manie`re ge´ne´rale, plus on augmente la re´solution horizontale plus les diffe´rences d’altitude entre le pixel
et le site d’observation sont faibles (de la dizaine de me`tres quelque soit la station pour le domaine 5).
Ge´ne´ralement, les niveaux verticaux situe´s au dessus du sol s’expriment soit en pression, soit en altitude
par rapport au niveau de la mer soit en altitude par rapport au sol.
Les vents de pente ge´ne´ralement localise´ pre`s du sol doivent ne´cessairement eˆtre compare´ a` des donne´es
de simulation situe´e pre`s du sol e´galement. Pour ce qui est des variables de tempe´rature et d’humidite´,
leur variation en fonction de l’altitude par rapport au niveau de la mer fait que l’on peut comparer les
profils verticaux observe´s par rapport a` l’altitude exprime´e par rapport au niveau de la mer ou par rapport
au niveau de pression. Dans la suite de ce document nous utiliserons comme e´chelle verticale la pression
atmosphe´rique pour les champs de tempe´rature et d’humidite´ et l’altitude par rapport au sol pour la
vitesse et la direction de vent.
4.2. E´volution temporelle du vent a` altitudes constantes
La Figure 8.7 pre´sente l’e´volution temporelle du vent entre le 16 aout 1996 a` 18h et le 17 aout 1996
a` 18h UTC. 3 altitudes sont pre´sente´es : 1800m (premie`re ligne), 3000m (seconde ligne) et 5000m (ligne
du bas).
A 1800m (Fig. 8.7(a-e)), le cycle diurne influence beaucoup la direction du vent. A 18h UTC, les vents
sont oriente´s vers le Sud, ”descendant” ainsi des parties Nord plus marque´es par les reliefs. Cette activite´
semble s’atte´nuer dans la nuit ou` on observe une situation sans direction privile´gie´e de vent. Les vents
anabatiques se mettent en place au lever du soleil et conduisent a` des vents oriente´s vers le Nord-Est
remontant ainsi les re´gions montagneuses. Cette situation s’e´tablit de`s 6h UTC le 17 aout et se maintient
dans la journe´e jusqua` 12h UTC. A nouveau les vents descendants se remettent en place en fin de journe´e
a` 18h UTC le 17 aout. Cette signature du cycle diurne est e´galement visible sur les coupes a` 3000m (Fig.
8.7(f-j)), alors qu’a` 5000m cette signature disparaˆıt quasiment (Fig. 8.7(k-o)). A 5000m, l’orientation du
vent est essentiellement controˆle´e par la dynamique de l’atmosphe`re libre qui subit une le´ge`re deflection
vers le Sud-Est le 17 aout dans la journe´e.
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Figure 8.7 – E´volution temporelle du vent simule´ dans le domaine 3 sous forme de lignes de courant a`
1800 m sur la premie`re ligne, a` 3000 m sur la ligne du milieu et a` 5000m sur la ligne du bas.
La premie`re colonne correspond a` 18h le 16 aout 1996. La deuxie`me colonne correspond a`
00h le 17 aout 1996. La troisie`me colonne correspond a` 06h le 17 aout 1996. La quatrie`me
colonne correspond a` 12h le 17 aout 1996. La dernie`re colonne correspond a` 18h le 17 aout
1996.
4.3. E´tat thermodynamique des basses couches de l’atmosphe`re le 17
aout a` 12h
On s’inte´resse dans un premier temps a` de´crire la structure horizontale et verticale de l’humidite´
spe´cifique, de la tempe´rature et du vent simule´e dans les 3 simulations. Les e´chelles de couleur sont les
meˆmes quelque soit le domaine, tout ceci afin de faciliter les comparaisons. Les champs simule´s sont
pre´sente´s pour les 5 domaines sur les Figures 8.8 a` 8.11.
a. Structures horizontales a` 4 me`tres au dessus du sol
La Figure 8.8 pre´sente la variabilite´ horizontale de la tempe´rature a` 4 me`tres au dessus du sol. L’apport
de la re´solution horizontale sur la variabilite´ horizontale de la tempe´rature est net. En effet, si on regarde
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le champ de tempe´rature simule´ dans le domaine 1 (Fig. 8.8 (a)), on remarque qu’au niveau de notre
zone d’e´tude la tempe´rature semble relativement homoge`ne, alors que dans le domaine 5 (Fig. 8.8 (e)) la
tempe´rature simule´e pre´sente une variabilite´ impose´e par les structures fines du relief. La re´solution du
domaine 1 ne permet donc pas de reproduire les variations de tempe´rature locale qui peuvent atteindre 9
Kelvin dans la valle´e. Globalement, on remarque que plus la re´solution est grossie`re plus la tempe´rature
potentielle est importante en surface.
En ce qui concerne la variabilite´ horizontale de l’humidite´ spe´cifique a` 4 me`tres au dessus du sol, on
peut faire les meˆmes remarques que pour la tempe´rature. La Figure 8.9 pre´sente des coupes horizontales
a` 4 m situe´es au dessus du sol de l’humidite´ spe´cifique sur les 5 domaines simule´s. L’augmentation de
la re´solution horizontale apporte beaucoup sur la variabilite´ de l’humidite´ spe´cifique dans la valle´e. En
effet, le champ d’humidite´ spe´cifique simule´ dans le domaine 1 (Fig. 8.9 (a)) pre´sente a` nouveau une faible
variabilite´ (d’environ 4g/kg) au niveau de notre zone d’e´tude. Le champ d’humidite´ spe´cifique simule´ dans
le domaine 5 pre´sente une plus forte variabilite´ (d’environ 12g/kg) (Fig. 8.9 (e)). D’une manie`re ge´ne´rale,
l’apport de la re´solution n’est pas du tout ne´gligeable et permet de repre´senter plus finement les gradients
horizontaux localement.
Globalement, les coupes horizontales a` 4 me`tres au dessus du sol de la tempe´rature et de l’humidite´
spe´cifique permettent de mettre en e´vidence que plus la re´solution augmente plus les gradients locaux
sont bien simule´s. De plus, on remarque que plus la re´solution est grossie`re plus la tempe´rature potentielle
et l’humidite´ spe´cifique sont importantes en surface.
b. Structures verticales
La structure verticale des champs simule´s est repre´sente´e sur des coupes verticales re´alise´es a` latitude
constante e´gale a` 46.35° (latitude qui correspond environ au centre des domaines). Seuls les champs si-
mule´s sous la zone d’absorption (i.e. 18 kilome`tres d’altitude) sont pre´sente´s.
La structure verticale du champ de tempe´rature potentielle est pre´sente´e sur la Figure 8.10. Les lignes
de courant sont aussi repre´sente´es. Dans les 5 domaines, la structure thermique verticale pre´sente une
stratification stable de 3 a` 18kms. Le gradient vertical de tempe´rature potentielle avoisine les -4K/km
et la fre´quence de Brunt Vaisala est d’environ 0.011s-1. L’atmosphe`re simule´e ne pre´sente pas d’inversion
thermique. Pour les altitudes infe´rieures a` 3000m, la structure thermique est fortement corre´le´e a` la re´so-
lution du domaine et donc a` la re´solution du relief. Sur la Figure 8.10(a), on observe cependant une le´ge`re
influence du relief aux alentours de 7000m d’altitude, la tempe´rature potentielle augmente de quelques
Kelvin quand on se de´place de l’ouest vers l’est. D’une manie`re ge´ne´rale, au niveau de notre zone d’e´tude
(au centre des coupes verticales) plus on augmente la re´solution plus la tempe´rature simule´e en surface est
faible. La structure dynamique est elle aussi fortement de´pendante de la re´solution de la topographie. Des
zones de recirculation sont visibles pre`s du sol (pour une altitude infe´rieur a` 3km) quelque soit le domaine.
La structure verticale de l’humidite´ spe´cifique est pre´sente´e sur la Figure 8.11. L’humidite´ est localise´e
dans les basses couches de l’atmosphe`re. Pour des altitudes supe´rieures a` 3500 me`tres, les valeurs de
l’humidite´ spe´cifique deviennent infe´rieures a` 0.5 g/kg quelque soit les domaines. Dans les basses couches,
les structures de l’humidite´ spe´cifique suivent les lignes de courant et sont donc lie´es a` la re´solution de la
topographie. Comme le vent est oriente´ d’Ouest en Est, on observe sur les faces Est de chaque sommet des
courants de recirculation. Ces courants transportent l’humidite´ spe´cifique des sommets vers l’Est et dans
les valle´es adjacentes. Ce phe´nome`ne est bien visible sur la Figure 8.8 (e) au centre du domaine (x=6000m).
Globalement, les coupes verticales de tempe´rature, d’humidite´ spe´cifique et des lignes de courant mettent
en e´vidence l’impact de la re´solution du relief sur l’ensemble des champs thermodynamiques.
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(a) (b)
(c) (d)
(e)
Figure 8.8 – Coupes horizontales de la tempe´rature potentielle en °K au niveau K=2, i.e. a` 4 me`tres
au dessus du sol le 17 aout 1996 a` 12h. (a) Domaine 1 a` 16 kms de re´solution horizontale.
(b) Domaine 2 a` 4 kms de re´solution horizontale. (c) Domaine 3 a` 1 kms de re´solution
horizontale. (d) Domaine 4 a` 340 m de re´solution horizontale. (e) Domaine 5 a` 110 m de
re´solution horizontale.
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(a) (b)
(c) (d)
(e)
Figure 8.9 – Coupes horizontales de l’humidite´ spe´cifique en g/kg au niveau K=2, i.e. a` 4 me`tres au
dessus du sol le 17 aout 1996 a` 12h. (a) Domaine 1. (b) Domaine 2. (c) Domaine 3. (d)
Domaine 4. (e) Domaine 5.
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(a) (b)
(c) (d)
(e)
Figure 8.10 – Coupes verticales de la tempe´rature potentielle en °K (couleurs) et des lignes de courant
(lignes) au centre des domaines a` latitude constante de 46.35° le 17 aout 1996 a` 12h. (a)
Domaine 1. (b) Domaine 2. (c) Domaine 3. (d) Domaine 4. (e) Domaine 5. Les traits
surmonte´s de fle`ches repre´sentent les lignes de courant.
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(a) (b)
(c) (d)
(e)
Figure 8.11 – Coupes verticales de l’humidite´ spe´cifique en g/kg (couleurs) et des vecteurs vitesse
(fle`ches) au centre des domaines a` latitude constante de 46.35° le 17 aout 1996 a` 12h.
(a) Domaine 1. (b) Domaine 2. (c) Domaine 3. (d) Domaine 4. (e) Domaine 5. Les traits
surmonte´s de fle`ches repre´sentent les lignes de courant.
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4.4. E´valuation a` l’aide des radiosondages
Dans cette section, on propose une e´valuation plus fine des champs simule´s en s’appuyant sur les
donne´es issues des radiosondages de Payerne, Capofiume, Milan et Grono. Les sondages de Payerne et
Capofiume sont utilise´s pour e´valuer les champs simule´s dans le domaine 1 tandis que celui de Milan sera
utilise´ pour e´valuer les champs simule´s dans les domaines 1 et 2. Le radiosondage de Grono est utilise´ pour
e´valuer les champs simule´s dans les 5 domaines. Les analyses concernent les champs simule´s le 17 aout
1996 a` 12h. On pre´sente dans l’Annexe G, l’ensemble des autres analyses mettant en regard les donne´es
observe´es et simule´es pour les autres heures des sondages (i.e. le 16/08 a` 18h, le 17/08 a` 0, 6 et 18h).
a. Radiosondages de Payerne
La Figure 8.12 pre´sente les profils verticaux de tempe´rature et d’humidite´ relative instantane´s simule´s
dans le domaine 1 a` Payerne. Ils sont compare´s au sondage de Payerne effectue´ le 17 aout 1996 a` 12h.
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Figure 8.12 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Payerne le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le profil
de tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantane´s simule´s dans le domaine 1
a` la meˆme heure.
Sur la Figure 8.12(a), on note que le mode`le Me´so-NH reproduit bien le profil vertical de tempe´rature
sur l’ensemble de l’atmosphe`re sonde´e par le radiosondage a` Payerne. On n’observe pas de diffe´rences
majeures entre les profils de tempe´rature observe´e et simule´e notamment au niveau des basses couches
de l’atmosphe`re meˆme si l’altitude du pixel au niveau de Payerne est surestime´e de 400m. De plus on
note que les gradients verticaux de la tempe´rature observe´e et simule´e est de l’ordre de -6.4 K/km, ce qui
est conforme a` nos attentes (gradient pour ce type d’atmosphe`re aux alentours de -6 K/km). En ce qui
concerne le profil vertical d’humidite´ relative, on observe quelques diffe´rences entre le profil simule´ et celui
obtenu expe´rimentalement. Dans les basses couches (niveau de pression supe´rieur a` 900 hPa), le mode`le
surestime l’humidite´ alors qu’aux alentours de 850 hPa le mode`le semble eˆtre le´ge`rement de´ficitaire en
humidite´. Pre`s du sol, cette diffe´rence est d’environ 10%.
b. Radiosondages de Capofiume
La Figure 8.13 pre´sente les profils verticaux de tempe´rature et d’humidite´ relative instantane´s simule´s
dans le domaine 1 a` Capofiume. Ils sont compare´s au sondage de Capofiume effectue´ le 17 aout 1996 a` 12h.
Dans les basses couches de l’atmosphe`re (pression supe´rieure a` 900 hPa), la tempe´rature simule´e a`
Capofiume le 17 aout 1996 a` 12h est sous-estime´e (Fig. 8.13(a)). Cette sous-estimation reste cependant
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Figure 8.13 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Capofiume le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le profil
de tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine
1 a` la meˆme heure.
faible, entre 3 ou 4 Kelvin. Au dessus, le gradient de tempe´rature est bien reproduit et est de l’ordre de
-6.2 K/km. La comparaison entre les profils observe´ et simule´ de l’humidite´ relative (Fig. 8.13(b)) conduit
aux meˆme conclusions que pre´ce´demment. L’humidite´ relative dans les basses couches est fortement
surestime´e. La diffe´rence d’altitude entre le pixel ”Capofiume” et le site re´el ne peut pas expliquer cette
surestimation de l’humidite´ relative dans les basses couches, car celle-ci ne de´passe pas 1m. Ne´anmoins, ce
radiosondage est situe´ loin de la valle´e de Mesolcina, on peut donc penser que l’exce`s d’humidite´ simule´e
par le mode`le n’affectera pas notre zone d’e´tude d’autant plus que le site de Capofiume se situe a` l’oppose´
de la valle´e de Mesolcina par rapport au vent dominant de Sud-Est.
c. Radiosondages de Milan
La Figure 8.14 pre´sente les profils verticaux de la tempe´rature et de l’humidite´ relative instantanne´s
simule´s dans les domaines 1 et 2 a` Milan. Ils sont compare´s au sondage de Milan effectue´ le 17 aout 1996
a` 12h.
240 250 260 270 280 290 300
Température [K]
400
500
600
700
800
900
1000
P
re
ss
io
n
 [
h
P
a
]
Domaine 1
Domaine 2
Observation
(a)
0 10 20 30 40 50 60 70 80
Humidité Relative [%]
400
500
600
700
800
900
1000
P
re
ss
io
n
 [
h
P
a
]
Domaine 1
Domaine 2
Observation
(b)
Figure 8.14 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Milan le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans les domaine 1
et 2 a` la meˆme heure.
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Comme pre´ce´demment, on note que le mode`le reproduit bien les profils verticaux de tempe´rature. Sur
la Figure 8.14(a), on observe que quelque soit la re´solution horizontale (domaine 1 : ∆x = ∆y = 16kms ;
domaine 2 : ∆x = ∆y = 4kms) sur toute la colonne atmosphe´rique sonde´e, les profils simule´s sont
parfaitement en ade´quation avec le profil observe´. Le gradient vertical de la tempe´rature est identique
a` ceux obtenus pre´ce´demment (Payerne et Capofiume). On observe que les profils d’humidite´ simule´s
pour les 2 domaines sont e´quivalents. Ne´anmoins pour le site de Milan, les profils d’humidite´ dans les
basses couches sont plus proches que celui observe´ ; au dessus de 850hPa, les profils simule´s pre´sentent
un exce´dent d’humidite´ plus important que pour les profils de Payerne et Capofiume. Les diffe´rences
d’altitude entre la station du radiosondage et le pixel associe´ sont situe´es entre 70 et 60 me`tres et malgre´
ces diffe´rences, le mode`le semble bien se comporter dans les basses couches a` Milan.
d. Radiosondages de Grono
La Figure 8.15 pre´sente les profils verticaux de tempe´rature et d’humidite´ relative instantane´s simule´s
dans les 5 domaines a` Grono. Ils sont compare´s au sondage de Grono effectue´ le 17 aout 1996 a` 12h.
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Figure 8.15 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Grono le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ simule´s dans les 5 domaines a` la meˆme heure.
Quelque soit la re´solution horizontale, le profil vertical de tempe´rature simule´e a` Grono est tre`s proche
du profil vertical de tempe´rature observe´ (Fig. 8.15(a)). Les diffe´rences d’altitude induites par la re´solution
de la topographie ne semblent pas impacter les profils verticaux simule´s de tempe´rature, et pourtant ces
diffe´rences sont significatives : de 900 m pour le domaine 1 a` 20 m pour le domaine 5. Le gradient vertical
de tempe´rature est toujours bien reproduit dans les 5 domaines et est e´gal a` environ -6.8 K/km. Comme
pour les sondages de Payerne et Capofiume, le mode`le surestime d’un facteur 2 l’humidite´ relative simule´e
dans les basses couches. Globalement, Me´so-NH semble ne pas reproduire le de´couplage observe´ entre
z < 850hPa et z > 850hPa dans les profils d’humidite´. En effet, le profil observe´ pre´sente une humidite´
relative quasiment homoge`ne sur toute l’e´paisseur entre 1000 et 850hPa, puis a` 850hPa (3000m), l’humidite´
atmosphe´rique est subitement re´duite. Les profils simule´s ne pre´sentent aucune rupture et proposent une
tendance plus ”continue” dans la de´croissance de l’humidite´ avec l’altitude.
4.5. E´valuation a` l’aide du profileur de vent de Cadenazzo
La Figure 8.16 pre´sente les profils verticaux de vitesse et de direction du vent instantane´s simule´s
dans les domaines 1, 2, 3 et 4 a` Cadenazzo. Ils sont compare´s aux donne´es issues du profileur de vent
situe´ a` Cadenazzo obtenues le 17 aout 1996 a` 12h avec deux re´solutions diffe´rentes lie´es aux fre´quences
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d’e´mission : 100m et 400m.
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Figure 8.16 – Comparaison du profil de vent obtenu a` Cadanezzo le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le profil
de vitesse et (b) le profil de la direction du vent simule´s dans les domaines 1, 2, 3 et 4 a`
la meˆme heure.
D’une manie`re ge´ne´rale, le profil vertical de direction du vent simule´ a` Cadanezzo (Fig. 8.16(a)) est
similaire au profil de vent observe´ a` Cadanezzo dans les basses couches. Les deux profils de direction du
vent observe´s (a` 100 m ou 400 m de re´solution) sont similaires. L’impact de la re´solution horizontale sur
le profil vertical de direction du vent est visible. En effet, les diffe´rences d’altitude entre les observations et
les simulations (700 me`tres de diffe´rence pour le domaine 1 et 35 me`tres pour le domaine 5) conduisent a`
des profils le´ge`rement de´cale´s. Malgre´ ces diffe´rences, la direction du vent pre`s du sol (altitude infe´rieure a`
1km) se trouve situe´ entre 200 et 300 degre´ Nord pour les 4 domaines. Cadanezzo est situe´ au Sud-Ouest
de la valle´e de Mesolcina, le vent pe´ne`tre donc dans la valle´e. Les profils verticaux de la vitesse du vent
simule´e dans les domaines 1, 2, 3 et 4 (Fig. 8.16(b)) sont globalement compris entre les observations a`
100m de re´solution et 400m. L’impact de la re´solution sur l’e´chantillonnage du vent observe´ (100m versus
400m) est important sur les profils de vent restitue´s dans les tre`s basses couches (i.e. infe´rieure a` 1km).
Le vent observe´ avec le profileur de vent a` 400m de re´solution est quasiment 3 fois plus faible que celui
observe´ par le profileur de vent a` 100m de re´solution. Les profils de vent simule´s dans les domaines 3 et
4 sont compris entre les deux profils de vent observe´s.
4.6. E´valuation a` l’aide des sodars
Deux sodars sont utilise´s pour l’e´valuation des 3 simulations. Le mini-sodar situe´ a` Pian San Giacomo
permet de sonder l’atmosphe`re jusqu’a` 150 me`tres au dessus du sol tandis que le sodar situe´ a` San Vittore
jusqu’a` 400m. Nous pre´sentons dans les sous sections suivantes l’e´valuation de nos simulations avec les
champs observe´s par les deux sodars.
a. Mini-Sodar situe´ a` Pian San Giacomo
La Figure 8.17 pre´sente les profils verticaux de vitesse et de direction du vent instantane´s simule´s
dans les 5 domaines a` Pian San Giacomo. Ils sont compare´s aux donne´es issues du mini-sodar situe´ a`
Pian San Giacomo obtenues le 17 aout 1996 a` 11h50 et 12h10. Il n’y a pas de donne´es le 17 aout 1996 a` 12h.
Globalement, on constate qu’a` Pian San Giacomo dans les basses couches (dans les premiers 150m)
un bon accord entre les champs simule´s et observe´s quelque soit la re´solution horizontale. En effet, l’e´cart
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Figure 8.17 – Comparaison du profil de vent obtenu a` Pian San Giacomo le 17 aout 1996 a` 12h avec (a)
le profil de vitesse et (b) le profil de la direction du vent simule´s dans les 5 domaines a`
11h50 et 12h10.
maximum entre les profils de direction du vent simule´s et observe´s n’exce`de pas 40°. L’impact de la
re´solution horizontale n’est pas direct. Globalement, les re´solutions des domaines 2, 3, 4 et 5 conduisent
a` des profils de direction du vent tre`s similaires avec un biais de l’ordre de 30 a` 40 degre´s par rapport aux
observations. Le profil obtenu dans le domaine 1 diffe`re des 4 autres dans toute la colonne atmosphe´rique.
A Pian San Giacomo, les diffe´rences d’altitude du sol entre les 5 domaines et l’observation sont comprises
entre 600 me`tres pour le domaine 1 et 60 me`tres pour le domaine 5. Malgre´ ces diffe´rences importantes,
on observe peu d’impact sur les directions simule´es sauf dans le domaine 1. Les profils verticaux de vitesse
du vent simule´s sont, eux aussi, similaires aux profils de vitesse de vent observe´s par le mini-sodar a` Pian
San Giacomo. On observe tout de meˆme une le´ge`re surestimation de moins de 1m/s de la vitesse du vent
pre`s du sol pour les domaines 3, 4 et 5. Proche du sol (altitude infe´rieur a` 150m), la vitesse du vent est
comprise entre 1 et 3 m/s que ce soit pour les 5 domaines simule´s ou pour l’observation.
b. Sodar situe´ a` San Vittore
La Figure 8.18 pre´sente les profils verticaux de vitesse et de direction du vent instantane´s simule´s dans
les 5 domaines a` San Vittore. Ils sont compare´s aux donne´es issues du sodar situe´ a` San Vittore obtenues
le 17 aout 1996 a` 12h.
Les profils verticaux de direction du vent simule´s dans les domaines 2 a` 5 a` San Vittore (Fig. 8.18(a))
sont en bon accord avec les observations ; la direction est situe´e vers 275 degre´s (Nord-Est). A cette
altitude, le vent de Sud-Ouest pe´ne`tre dans la valle´e de Mesolcina. Le profil de direction du vent simule´
dans le domaine 1 est beaucoup plus biaise´ (i.e. environ 50 degre´s). Cette diffe´rence est a` mettre en regard
avec la diffe´rence des altitudes entre les simulations et les observations a` San Vittore (pour le domaine 1,
il y a quasiment 900 me`tres de diffe´rence et seulement 4 me`tres pour le domaine 5). Pour les domaines
2 a` 5 le profil de direction du vent simule´ a` San Vittore diffe`re d’environ 25 degre´s au maximum. D’une
manie`re ge´ne´rale, pour ces 4 domaines, le profil du vent pre`s du sol est tre`s similaire a` celui observe´ par
le sodar. L’apport de la re´solution horizontale sur la repre´sentation du profil vertical de direction du vent
a` san Vittore est donc tre`s claire. Les profils verticaux de vitesse du vent simule´s dans les 5 domaines ne
sont pas e´quivalents. En effet, on observe une diffe´rence de 4 m/s entre le maximum de vitesse de vent
obtenu dans le domaine 3 contre 2 m/s pour le domaine 1 et environ 4 m/s pour les domaines 2, 3 et 5.
Il est difficile de faire ressortir des e´le´ments de conclusion sur cette analyse. En revanche, les profils de
vent simule´s sont tre`s changeant mais posse`dent tous une forme classique de couche limite.
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Figure 8.18 – Comparaison du profil de vent obtenu a` San Vittore le 17 aout 1996 a` 12h avec (a) le
profil de vitesse et (b) le profil de la direction du vent simule´s dans les 5 domaines a` 12h.
4.7. E´valuation a` l’aide de quelques stations me´te´orologiques
La Figure 8.19 pre´sente les champs de tempe´rature, d’humidite´ relative, de vitesse et direction du vent
a` 10m au dessus du sol instantane´es extraits sur quelques stations me´te´orologiques le 17 aout 1996 a` 12h
simule´s dans le domaine 5. Les stations me´te´orologiques utilise´es pour cette e´valuation ont e´te´ pre´sente´es
sur la Figure 7.2(b). On admettra, au vu du Tableau 8.4, que les diffe´rences d’altitude du sol entre les
stations de mesure et les champs simule´s dans le domaine 5 sont minimes (de l’ordre de la dizaine de
me`tre).
On pre´cise que sur le bas de la Figure 8.19, la distance correspond a` la distance situe´e entre la station
me´te´orologique utilise´e et l’entre´e de la valle´e de Mesolcina a` San Vittore.
La tempe´rature simule´e a` 10m au dessus du sol dans le domaine 5 est sous-estime´e quelque soit l’em-
placement de la station dans la valle´e. Cette sous-estimation n’exce`de pas quelques degre´s sauf a` Pradiron
ou` on observe une diffe´rence de plus de 7°K.
Contrairement a` ce qu’on avait observe´ lors de l’e´valuation a` l’aide des radiosondages, l’humidite´ re-
lative simule´e a` 10 me`tres est tre`s proche des champs d’humidite´ observe´s aux stations me´te´orologiques.
Globalement, plus on s’approche du Nord de la valle´e plus l’humidite´ relative diminue et plus les diffe´-
rences entre les champs d’humidite´ observe´s et simule´s semblent s’atte´nuer. Au Sud de la valle´e, a` Santa
Maria, cette diffe´rence n’exce`de pas 5%. A Grono, le´ge`rement au Sud de Santa Maria correspondant a` la
ville dans laquelle se situe la station d’Eddy-Corre´lation (Fig. 7.2(c)), elle atteint 10 a` 15 %. Finalement,
le vent de valle´e advecte un exce`s d’humidite´ qui se dissipe au fur et a` mesure que l’on se de´place vers le
Nord de la valle´e (Fig. 8.9(e)).
La direction du vent est relativement bien simule´e et correspond a` un vent dirige´ vers le Nord-Est (i.e.
vent de valle´e). Les diffe´rences entre la direction du vent simule´ et observe´ restent faibles, les biais pre´-
sentant des valeurs positives et ne´gatives. La vitesse du vent simule´ est surestime´e au regard des vitesses
observe´es. Cette diffe´rence est de l’ordre de 0.5 m/s pour la station de Lostallo jusqu’a` 1.2 m/s pour Caste-
nada. Globalement, malgre´ une direction du vent bien simule´e, on observe des surestimations importantes
pour la vitesse de vent simule´ (jusqu’a` 2 fois la vitesse observe´e). L’humidite´ relative en exce`s, observe´e en
bas de valle´e (sur les radiosondages ou sur les stations me´te´orologiques), pourrait e´ventuellement provenir
d’un vent de valle´e simule´ trop fort qui entraˆıne une importante advection d’humidite´.
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Figure 8.19 – Comparaison des observations de tempe´rature en K, d’humidite´ en %, de la vitesse en m/s
et de la direction du vent obtenus par les stations me´te´orologiques situe´es le long de l’axe
de la valle´e le 17 aout 1996 a` 12h.
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4.8. Conclusion sur l’e´valuation des simulations
L’apport de la re´solution horizontale sur les champs simule´s a e´te´ de´montre´e dans cette section. L’e´tat
thermodynamique de la valle´e est bien repre´sente´e avec l’utilisation de la plus haute re´solution horizontale
alors que pour des re´solutions horizontales kilome´triques, les champs simule´s sont plus e´loigne´s des e´tats
thermodynamique observe´s. La haute re´solution permet e´galement de mieux de´crire les altitudes de la
topographie et de re´duire ainsi les diffe´rences entre les altitudes simule´es et observe´es.
D’une manie`re ge´ne´rale, les champs re´solus a` haute re´solution sont en meilleure ade´quation avec les
observations, en particulier pour le champ de tempe´rature et de vitesse. Les radiosondages, le profileur de
vent, les stations me´te´orologiques et les sodars permettent d’avoir une e´valuation pre´cise de la thermody-
namique de valle´e et ce quelque soit le domaine utilise´. L’humidite´ dans les basses couches de l’atmosphe`re,
pour des niveaux de pression supe´rieur a` 900hPa, est de manie`re ge´ne´rale surestime´e par rapport aux
donne´es observe´es. En revanche, on observe en altitude une meilleure ade´quation avec les observations.
Globalement, la direction et la vitesse du vent sont bien simule´es. On observe cependant une sures-
timation de la vitesse du vent dans la valle´e de Mesolcina. Cette surestimation du vent et de l’humidite´
spe´cifique entraˆıne certainement une advection d’humidite´ relative surestime´e elle aussi.
D’une manie`re ge´ne´rale, la de´marche de simulation et d’e´valuation que nous avons mis en place
avec Me´so-NH nous a permis de ve´rifier que les champs thermodynamiques simule´s dans l’ensemble
des domaines e´taient cohe´rents et proches des observations effectue´es lors la campagne VOTALP. Nous
pouvons donc entreprendre une e´tude de la turbulence dans la valle´e de Mesolcina dans le prochain
chapitre.
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Ce chapitre concerne l’e´tude de la structure thermodynamique et turbulente de l’atmosphe`re simule´e
dans la valle´e de Mesolcina (domaine 5) entre 11h50 et 12h10 UTC ∗ le 17 aout 1996. Le temps de
simulation total (20 minutes) est contraint par les ressources informatiques et le temps disponibles. Dans
un premier temps, on pre´sente la structure spatiale des variables thermodynamiques (vent, tempe´rature et
∗. En suisse en e´te´, 12h UTC correspond a` l’heure locale -1h, i.e. 13h heure locale
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humidite´ spe´cifique) a` travers l’analyse des coupes verticales et horizontales. La dynamique atmosphe´rique
e´tablie au sein de la valle´e est e´galement pre´sente´e. La structure spatiale de l’e´nergie cine´tique turbulente
est ensuite pre´sente´e selon les meˆmes coupes verticales et horizontales. La discussion s’articule autour
d’une comparaison entre les champs turbulents simule´s (le flux de chaleur sensible, H, le flux de chaleur
latente, LE et l’e´nergie cine´tique turbulente, TKE) et observe´s obtenus a` la station d’Eddy Corre´lation
situe´e a` Grono (au Sud-Ouest de la valle´e). Enfin, on pre´sente la variabilite´ des parame`tres de structure
situe´s au niveau des scintillome`tres en nous appuyant sur l’e´valuation des parame`tres de structure des
fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air simule´ et observe´ par les scintillome`tres.
1. Structure thermodynamique dans la valle´e
Une premie`re e´tude des champs thermodynamiques simule´s dans la valle´e de Mesolcina (domaine 5)
est pre´sente´e dans cette section. On s’inte´resse dans un premier temps au champ de vent au sol et a` la
dynamique horizontale et verticale de l’e´coulement atmosphe´rique dans la valle´e.
1.1. Champ de vent au sol
Le vent de valle´e simule´ dans le domaine 5 a` 12h UTC le 17 aout 1996 dans les 10 premiers me`tres
au dessus du sol est pre´sente´ sous forme de vecteurs sur la Figure 9.1.
Figure 9.1 – Visualisation 3D de la structure du vent dans les 10 premiers me`tres au dessus du sol dans
la valle´e de Mesolcina. Les villes de Pian San Giacomo, section Nord, et Grono, section
Sud, sont repre´sente´es par le symbole •.
Globalement la Figure 9.1 met en e´vidence la pre´sence au sol d’un vent remontant la valle´e dirige´
du Sud, secteur de Grono, au Nord, secteur de Pian San Giacomo. Pian San Giacomo est situe´ a` une
altitude plus e´leve´e que Grono ; ce vent longitudinal est appele´ vent de valle´e montant et est typique
de la dynamique d’une valle´e encaisse´e aux alentours de 12h UTC (Defant 1949; Defant 1951; Kerbiriou
2004; Whiteman 2000; Chemel 2005). A l’entre´e de la valle´e, a` Grono, on observe que la vitesse du vent
est plus intense que celle en fond de valle´e a` Pian San Giacomo. Associe´s au vent de valle´e montant, on
observe e´galement la pre´sence de vents anabatiques le long des pentes dus au chauffage radiatif de celles-
ci. En effet, le vent remonte les pentes et s’engouffre dans les vallons adjacents a` la valle´e. Ce phe´nome`ne
typique pour les journe´es ensoleille´es montre que la simulation reproduit correctement la dynamique de
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vent thermique d’une journe´e d’e´te´ compose´e de vent de pente et d’un vent de valle´e bien e´tablis (Serafin
2006).
1.2. Structure thermodynamique horizontale
La structure horizontale du vent, de la tempe´rature et de l’humidite´ spe´cifique le 17 aout 1996 a` 12h
UTC est e´tudie´e a` travers des coupes horizontales extraites a` deux altitudes constantes : 1800m et 3000m
au-dessus du niveau de la mer.
a. Le vent
Les Figures 9.2(a) et 9.2(b) pre´sentent les lignes de courant aux altitudes respectives de 1800m et
3000m. A 1800m, on observe la signature du vent de valle´e se dirigeant du Sud vers le Nord. A l’entre´e de
la valle´e, le vent se divise en deux pour s’engouffrer dans deux valle´es distinctes. Le vent dans la valle´e de
Mesolcina reste cependant pre´ponde´rant. On observe e´galement la pre´sence de courants de recirculation
derrie`re chaque singularite´ lie´e a` la topographie. A 3000m d’altitude, le vent est globalement oriente´ vers
le Sud-Est. Il y a donc un cisaillement vertical tre`s fort dans la mesure ou` les vents au sol et en altitude
sont globalement oppose´s en direction. Wenger (1923) a e´te´ l’un des premiers a` de´crire the´oriquement
ce phe´nome`ne ou` il y a un de´couplage fort entre la dynamique a` l’inte´rieur de la valle´e marque´e par le
vent de valle´e et les vents anabatiques et la dynamique au dessus des reliefs. Les vents de valle´e et les
vents de pentes anabatiques en journe´e sont assimilables a` une circulation ferme´e avec des vents d’altitude
oppose´s aux vents en surface. A 3000m, l’impact du relief sur les lignes de courant est tre`s peu visible.
Seules quelques perturbations sont perceptibles au niveau des endroits ou` la topographie avoisine les 2800
me`tres. Il a e´te´ montre´ que les vents de pentes re´agissaient rapidement aux changement des conditions
synoptiques extreˆmes, ce temps de re´ponse se situe entre 30s et 2mn (Kossmann et Fiedler 2000), a`
condition que le couplage de la circulation dans la valle´e et l’atmosphe`re libre soit possible. Les rares
moments ou` on observe pas une telle situation ont lieu quand une forte inversion est pre´sente (Whiteman
2000). Nous verrons par la suite si cette situation synoptique est couple´e ou pas avec l’e´coulement dans
la valle´e.
(a) (b)
Figure 9.2 – Structure horizontale du champ de vent sous forme de lignes de courant le 17 aout 1996 a`
12h UTC dans le domaine 5 a` altitude constante : (a) a` 1800m et (b) a` 3000m.
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b. La tempe´rature potentielle
La structure horizontale de la tempe´rature potentielle a` 1800m et 3000m d’altitude est pre´sente´e sur
les Figures 9.3(a) et 9.3(b). Globalement, on remarque qu’a` 1800m la tempe´rature potentielle dans la
valle´e a` l’Ouest de celle de Mesolcina est de quelques degre´s supe´rieure a` la tempe´rature dans la valle´e
de Mesolcina. Dans la valle´e de Mesolcina, on constate que la face expose´e a` l’Est est le´ge`rement plus
froide que celle expose´e a` l’Ouest. En effet, le 17 aout 1996 a` 12h UTC, le soleil a de´passe´ le ze´nith de
quelques degre´s vers l’Ouest. De ce fait la face expose´e Est n’est plus soumise au re´chauffement radiatif
alors que celle expose´e a` l’Ouest l’est encore. Ce gradient de tempe´rature entraˆıne l’e´tablissement d’un
courant le long de la section de la valle´e. De plus, le gradient de tempe´rature potentielle horizontal local
visible pre`s des parois provoque l’apparition d’une force de flottabilite´ ayant tendance a` e´lever l’air en
altitude et d’un gradient de pression qui tend a` plaquer l’air contre la paroi. Les vents anabatiques sont
ge´ne´re´s par ce gradient horizontal de tempe´rature. Il a e´te´ d’ailleurs e´te´ montre´ que la contribution de
la force de flottabilite´ e´tait plus importante que la contribution de la force de pression sur les vents
anabatiques (Kossmann et Fiedler 2000). A 3000m d’altitude, on observe un gradient de tempe´rature
positif Nord-Ouest Sud-Est, plus on se dirige vers le Sud-Est plus la tempe´rature potentielle augmente,
contrairement au champ de vent l’impact du relief sur la variabilite´ de la tempe´rature potentielle a` 3000m
est peu visible.
(a) (b)
Figure 9.3 – Structure horizontale du champ de tempe´rature potentielle en K le 17 aout 1996 a` 12h
UTC dans le domaine 5 a` altitudes constante : (a) a` 1800m et (b) a` 3000m.
c. L’humidite´ spe´cifique
La structure horizontale de l’humidite´ spe´cifique a` 1800m et 3000m d’altitude est pre´sente´e sur les
Figures 9.4(a) et 9.4(b). Globalement, l’humidite´ spe´cifique dans la valle´e de Mesolcina a` 1800m est
corre´le´e avec la tempe´rature. En effet, les endroits ou` la tempe´rature est e´leve´e l’humidite´ spe´cifique
est faible et inversement les endroits ou` la tempe´rature est faible l’humidite´ spe´cifique est e´leve´e. En
revanche, la variabilite´ de l’humidite´ spe´cifique a` 3000m pre´sente quelques signes diffe´rents de celle de la
tempe´rature a` la meˆme altitude. Le gradient d’humidite´ spe´cifique ne´gatif Nord-Ouest Sud-Est est quand
a` lui toujours pre´sent. De plus, on observe deux bandes d’humidite´s spe´cifiques oriente´es Nord-Ouest
Sud-Est au dessus de la valle´e. La bande d’humidite´ spe´cifique situe´e plus au Nord est due a` la valle´e de
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Mesolcina elle-meˆme. En revanche, la bande d’humidite´ spe´cifique situe´e au Sud est duˆe au transport de
l’humidite´ spe´cifique pre´sente au Nord-Ouest par le vent. En effet, au Nord-Ouest de la valle´e, on est en
pre´sence d’un sommet avoisinant les 2800 me`tres, ce relief entraˆıne un fort taux d’humidite´ spe´cifique a`
3000m car le sol est proche de cette altitude. Cette humidite´ spe´cifique est transporte´e par le vent qui est
oriente´ vers le Sud-Est.
(a) (b)
Figure 9.4 – Structure horizontale du champ d’humiditie´ spe´cifique en g/kg le 17 aout 1996 a` 12h UTC
dans le domaine 5 a` altitude constante : (a) a` 1800m et (b) a` 3000m.
La mise en place d’un vent de valle´e et de pente, typique pour une journe´e ensoleille´e en zone monta-
gneuse est observe´e dans la valle´e de Mesolcina. L’impact du relief sur la variabilite´ des champs thermo-
dynamique est important. En effet, que ce soit pour les champs situe´s a` 1800m ou 3000m au dessus du
niveau de la mer, on montre que le relief a un impact sur la direction des vents, du transport de l’humidite´
spe´cifique et de la re´partition de la tempe´rature. Avoir un relief bien de´fini semble donc ne´cessaire pour
une bonne simulation des variables thermodynamiques en zone de relief marque´. Un vent synoptique
oppose´ au vent de valle´e est pre´sent aux alentours de 3000m d’altitude.
1.3. Structure thermodynamique verticale
La structure verticale le 17 aout 1996 a` 12h UTC des champs thermodynamiques (vent, tempe´rature et
humidite´ spe´cifique) est pre´sente´e sur des coupes verticales positionne´es le long de la valle´e. L’emplacement
de ces coupes verticales est pre´sente´ sur la Figure 9.5. Les 6 coupes verticales sont note´es respectivement de
C1 a` C6. Les coupes de C1 a` C4 permettront d’avoir les structures verticales des champs thermodynamique
selon des sections transverses a` l’axe de la valle´e, i.e. globalement oriente´es Est-Ouest. La coupe verticale
note´e C4 correspond a` la section Nord (proche de Pian San Giacomo) tandis que la coupe verticale note´e
C1 est situe´e proche de la section Sud (a` quelques centaines de me`tres au Nord de Grono). Les coupes
C5 et C6 sont des sections longitudinales et oriente´es Nord-Sud le long de l’axe de la valle´e.
a. Le vent
La structure verticale du vent dans les sections transverses a` l’axe de la valle´e (coupes C1 a` C4) est
pre´sente´e sur la Figure 9.6.
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Figure 9.5 – Emplacement des coupes verticales note´es respectivement de C1 a` C6 dans la valle´e de
Mesolcina.
Dans les 4 sections, on observe la pre´sence d’un vent anabatique le long des deux pentes qui composent
la valle´e. Ces coupes verticales mettent e´galement en e´vidence que ces vents anabatiques sont surmonte´s
d’un vent subsident donnant lieu a` une zone de cisaillement importante. Il a e´te´ montre´ que la pre´sence
de ces vents de pente subsidents situe´s au dessus des vents anabatiques freinent le de´veloppement de la
couche limite (Kuwagata et Kondo 1989). La hauteur de la couche limite est de´finie comme e´tant l’alti-
tude a` laquelle la direction du vent s’inverse avec la direction du vent en surface. La vitesse maximum
du vent proche du sol est de l’ordre de 4 m/s. De telles intensite´s de vent de pente ont de´ja` e´te´ observe´es
(Defant 1949; Chen et al. 1996; Whiteman 2000). Cette intensite´ est directement corre´le´e aux gradients
de tempe´rature qui sont e´galement lie´s a` la morphologie de la valle´e. L’intensite´ du vent augmente avec
les diffe´rences de tempe´rature importantes.
Au sud de la valle´e (coupes C1 et C2), le vent vertical situe´ au centre de la valle´e est globalement
ascendant. Entre les zones d’ascendance, on observe des vents subsidents. En altitude, pour les 4 coupes
verticales aux alentours de 3000m, le vent est oriente´ vers l’Est et pre´sente quelques oscillations verti-
cales. L’enchaˆınement de vent subsident et ascendant est typique des phe´nome`nes de vents thermiques
se de´veloppant dans les valle´es encaisse´es et e´troites. On peut classer les valle´es a` partir de quelques cri-
te`res notamment le facteur d’amplification topographique note´ T.A.F. (pour Topographic Amplification
Factor) et pre´sente´ dans l’e´quation 9.1. Dans notre e´tude, le TAF est de l’ordre de 2.
TAF =
W
Axy,valle´e
W
Axy,plaine
(9.1)
avec W , la largeur de la valle´e au sommet des pentes qui la composent. Axy sont les aires de la section
plaine et valle´e. La Figure 9.7 sche´matise la proce´dure de calcul de ces deux parame`tres Ayz,plaine et
Ayz,valle.
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Figure 9.6 – Structure verticale de la composante verticale du vent en m/s (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 dans (a) la coupe C1, (b) la coupe C2, (c) la coupe C3 et
(d) la coupe C4. Les vecteurs correspondent aux vents pre´sents dans la section.
h
W=2h W=2h+L
L
Axy,plaine
Axy,vallée
Figure 9.7 – Sche´ma repre´sentant les aires Axy,valle´e et Axy,plaine ne´cessaire pour le calcul du T.A.F. A
gauche, on peut voir une section de valle´e dite en ”V” et a` droite une section de valle´e dite
en ”U”.
Le parame`tre TAF permet de quantifier la capacite´ de la valle´e a` se re´chauffer ou a` se refroidir. Plus
la surface de la valle´e est faible compare´e a` la surface de la plaine plus les gradients thermiques (et donc
de pression) mis en place dans la valle´e seront importants entre le jour et la nuit. Plus les gradients
thermiques sont importants (plus le TAF sera grand) plus la de´stabilisation de la couche stable forme´e
pendant la nuit sera difficile.
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Serafin (2006) et Schmidli et Rotunno (2012) ont simule´ a` l’aide d’une simulation des grandes e´chelles
de la turbulence des e´coulements dans une valle´e ide´ale 2D avec un TAF e´gal a` 2. Le champs de vent
simule´ par Serafin (2006) est pre´sente´ sur la Figure 9.8.
Figure 9.8 – Champ de vent sur une section de valle´e ide´ale (Extrait de Serafin (2006). La courbe rouge
repre´sente la hauteur de la couche limite.
Les structures dynamiques pre´sentes dans la valle´e 2D ide´ale sans vent synoptique simule´es par Serafin
(2006) ressemblent aux vents simule´s et pre´sente´s dans les quatre sections transverses a` l’axe de la valle´e
de Mesolcina (Fig. 9.6). Pour les quatre sections choisies, le parame`tre TAF est de l’ordre de 2 qui indique
que les sections ont une forme en ”V”. La couche limite simule´e est approximativement situe´e aux alentours
de la dizaine de me`tre au dessus du sol, la` ou` le vent commence a` eˆtre subsident (en rouge sur la Figure
9.8). Globalement, le syste`me de vent de pente e´tablit dans les simulations en 2D de la valle´e ide´alise´e
se retrouve dans les champs de vent simule´ dans la valle´e de Mesolcina. En revanche, le champ de vent
simule´ dans la valle´e de Mesolcina est plus complexe :
– La pre´sence de vents synoptiques dans notre simulation tend a` diminuer la subsidence des vents au
centre de la valle´e et c’est certainement la pre´sence des vents synoptiques qui rompt la syme´trie par
rapport au centre de la valle´e.
– Notre simulation pre´sente un vent de valle´e montant contrairement a` la simulation de Serafin (2006)
qui a simule´ une valle´e en 2D ide´alise´e.
– Les pentes ne sont pas re´gulie`res, la hauteur de la couche limite est ainsi variable le long de la pente.
Le maximum situe´ pre`s du sol du profil de vitesse est lui aussi variable.
La complexite´ des champs de vitesse simule´s est pre´sente´ a` travers la structure des vents anabatiques
sur quelques agrandissement des profils verticaux de vitesse extraits des coupes C1 et C3 (Fig. 9.9).
Globalement, on observe que les profils verticaux de vitesse simule´e ressemblent a` des profils classique
de couche limite dynamique avec un fort gradient pre`s de la surface, un maximum local situe´ quelques
me`tres au dessus du sol et une zone ou` la vitesse s’annule voire ou` la direction s’oppose a` la direction du
vent au sol. Ces profils ressemblent aux profils the´oriques verticaux de vitesse obtenu par Prandtl (1952)
(Fig 9.10).
Les profils verticaux de vitesse simule´e le long d’une pente relativement re´gulie`re (Fig. 9.9(a)) montre
que la variabilite´ de ces profils est homoge`ne le long de la pente. On observe que globalement le maximum
du profil de vitesse est situe´ tre`s pre`s du sol, entre 2 et 10 me`tres, d’ou` l’inte´reˆt de re´soudre explicitement
toutes ces e´chelles. La valeur du maximum de la vitesse avoisine les 4 m/s. La hauteur de la couche limite
est situe´e aux alentours de la centaine de me`tres (de 75 me`tres a` 150 me`tres). Les quelques irre´gularite´s
pre´sentes le long de la pente (aux alentours de 1380m) entraˆınent une augmentation de la hauteur du
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Figure 9.9 – Structure verticale de la composante verticale du vent en m/s (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 dans (a) la partie Ouest de la coupe C3 et (b) la partie Est
de la coupe C2. Les vecteurs correspondent aux vents pre´sents dans la section.
Figure 9.10 – Profils verticaux de vitesse et de tempe´rature d’apre`s le mode`le de vent de pente, de valle´e
montant de Prandtl (1952)
profil de vitesse et ainsi de la couche limite a` l’aval de cette singularite´ (agrandissement situe´ au milieu).
L’impact d’une singularite´ le long de la pente sur le profil de vitesse verticale est bien mis en e´vidence sur
la figure 9.9(b). En effet, la premie`re singularite´ entraˆıne un de´collement de la couche limite (agrandisse-
ment situe´ en bas de la figure 9.9(b)). Ce de´collement entraˆıne une e´le´vation du maximum de profil des
vitesses a` 100 me`tres au dessus du sol. Les profils situe´s apre`s cette singularite´ ne sont pas impacte´s et
on retrouve les profils de couche limite de Prandtl (1952). On observe cependant un fort vent subsident
situe´ juste au dessus de la couche limite, ce vent subsident entraˆıne un fort cisaillement entre la couche
limite et la zone situe´e au dessus.
Les figures 9.11(a) et 9.11(b) pre´sentent les champs de vent dans les sections le long de l’axe de la
valle´e (C5 et C6) afin d’observer la structure verticale des vents de valle´e montant.
Pre`s du sol, le vent de valle´e est bien visible, il est oriente´ vers le Nord ”remontant” ainsi la valle´e
de Mesolcina. Quelques centaines de me`tres au dessus du sol, on observe un vent oriente´ vers le Sud.
Une zone de cisaillement est donc pre´sente vers 2kms d’altitude. Par ailleurs, le vent semble globalement
subsident entre 2kms et 3kms d’altitude. On a observe´ que le vent simule´ a` 3kms d’altitude est dirige´
vers le Sud-Est. Dans les premiers me`tres, sous le toit de la valle´e le vent synoptique situe´ aux alentours
de 3kms semble se canaliser dans la valle´e sur quelques me`tres. La Figure 9.12 pre´sente ce phe´nome`ne de
canalisation du vent synoptique par le relief (Whiteman 2000). Sur la figure 9.11(b), il apparaˆıt que cette
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Figure 9.11 – Structure verticale de la composante verticale du vent en m/s (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C5 et (b) sur la coupe C6. Les vecteurs
correspondent aux vents pre´sents dans la section.
canalisation est pre´sente a` l’interface valle´e atmosphe`re libre (z ≈ 3000m) et ne semble pas influencer les
vents en surface.
Figure 9.12 – Sche´ma pre´sentant le phe´nome`ne de canalisation du vent synoptique par le relief (Extrait
de Whiteman (2000))
Quelques agrandissements pre`s du sol sont pre´sente´s sur la Figure 9.13 afin de mettre en e´vidence la
structure de la couche limite du vent de valle´e.
Globalement, les profils de vent simule´s pre´sentent tous un fort gradient vertical dans les premiers
me`tres au dessus du sol a` l’identique des vents anabatiques. La vitesse augmente avec l’altitude jusqu’a`
atteindre un maximum puis le gradient s’inverse et la vitesse du vent diminue. Le vent est ensuite gouverne´
par la situation a` grande e´chelle. Soit la vitesse change de direction donnant ainsi naissance a` un fort
cisaillement (comme dans la plupart des profils de vent) soit il reste dans la meˆme direction et donne ainsi
naissance a` un cisaillement plus faible. La diffe´rence avec les vents anabatiques est que globalement la
vitesse du maximum situe´ pre`s du sol avoisine les 10 m/s plutoˆt que 4m/s pour les vents anabatiques. De
plus, en bas de valle´e ou` la pente est faible (Fig. 9.13(a)), les hauteurs du maximum du profil de vitesse
et de la couche limite sont situe´es a` une centaine de me`tre au dessus du sol compare´s a` la dizaine de
me`tres pour les vents anabatiques. En haut de valle´e, la pente en fond de valle´e augmente. La hauteur du
maximum de vitesse et de la couche limite sont plus proches du sol que pour la partie basse de la valle´e
mais avoisinent tout de meˆme la 50aine de me`tres. Compare´s aux vents anabatiques simule´s, le vent de
valle´e posse`de des hauteurs de couche limite et du maximum du profil des vitesses d’un ordre de grandeur
plus grand que les hauteurs des profils de vitesse des vents anabatiques. Le tableau 9.1 synthe´tise ces
remarques.
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Figure 9.13 – Agrandissement de la structure verticale de la composante verticale du vent en m/s (en
couleur) le 17 aout 1996 a` 12h UTC dans le domaine 5 dans (a) la coupe C5 et (b) sur la
coupe C6. Les vecteurs correspondent aux vents pre´sents dans la section.
Vent de pente Vent de valle´e
Vitesse du maximum [m/s] 4 12
Hauteur de la vitesse maximale [m] 2-10 50-75
Hauteur de la couche limite [m] 75-100 150-200
Tableau 9.1 – Les diffe´rentes caracte´ristiques des vents de valle´e et de pente simule´s.
b. La tempe´rature potentielle
La structure verticale de la tempe´rature potentielle simule´e dans la domaine 5 le 17 aout 1996 a` 12h
est pre´sente´e sur la Figure 9.14.
Les 4 coupes verticales de la tempe´rature potentielle pre´sentent a` partir de 1700m d’altitude une zone
stratifie´e stable, gradient vertical de tempe´rature potentielle positif. Sur les coupes verticales transverses a`
la valle´e (C1 a` C4), pre`s du sol au centre de la valle´e, la convection se met en place suite au re´chauffement
de la surface par le soleil. En revanche, cette convection reste cloisonne´e dans les 600 me`tres au dessus
du sol, en effet la couche instable et la couche me´lange´e (endroit de l’atmosphe`re situe´ pre`s du sol ou`
le gradient de tempe´rature potentielle est nul), caracte´ristiques de la couche limite convective n’est pas
pre´sente au dessus de 1km d’altitude. Cette couche, que l’on se situe au Nord ou au Sud de la valle´e,
avoisine les 400 me`tres d’e´paisseur, on est loin de l’e´paisseur de plus d’un kilome`tre de la couche limite
me´lange´e dans la simulation de cas ide´al (Partie 2). Contrairement aux coupes horizontales, la variabilite´
verticale de la tempe´rature est corre´le´e avec la variabilite´ pre´sente dans le champ de vent. En effet, les
endroits pre´sentant des vents ascendants montrent des perturbations dans les isothermes qui globalement
sont a` altitude constante. Le phe´nome`ne est bien visible aux endroits ou` le vent est fort et notamment
aux sommets adjacents a` la valle´e. Ces re´sultats ont e´te´ discute´s et pre´sente´s par Serafin (2006) dans
le cas de la valle´e ide´ale en 2D. La structure verticale de la tempe´rature potentielle obtenue par Serafin
(2006) est pre´sente´e sur la Figure 9.15. Le gradient thermique en bas de valle´e est trop important pour
que la convection puisse de´truire comple`tement ce gradient. Le fait que cette valle´e ait une largeur de bas
de valle´e avoisinant 0 km accroˆıt ce phe´nome`ne.
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Figure 9.14 – Structure verticale des champs de tempe´rature potentielle en K le 17 aout 1996 a` 12h
UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C1, (b) la coupe C2, (c) la coupe C3 et (d) la
coupe C4. Les vecteurs correspondent aux vents pre´sents dans la section.
Figure 9.15 – Champ de tempe´rature sur la section de valle´e 2D ide´ale (Extrait de Serafin (2006)).
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Le long de la valle´e, sur les coupes verticales C5 et C6 pre´sente´es sur la Figure 9.16(a) et 9.16(b), on
observe que la variabilite´ de la tempe´rature est a` nouveau tre`s lie´e a` la dynamique de l’e´coulement.
(a) (b)
Figure 9.16 – Structure verticale des champs de tempe´rature potentielle en K (en couleur) le 17 aout
1996 a` 12h UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C5 et (b) la coupe C6. Les vecteurs
correspondent aux vents pre´sents dans la section.
A l’entre´e de la valle´e, on observe une ascendance d’air chaud sur les 8 premiers kilome`tres le long de la
valle´e. L’augmentation de la tempe´rature ne semble pas se propager plus loin que la dizaine de kilome`tre
par rapport au de´but de la valle´e. On avait remarque´ ce phe´nome`ne dans l’e´tude des coupes horizontales
de la tempe´rature proche du sol (Fig. 9.3). Le relief semble avoir deux effets : d’une part il permet de
ge´ne´rer le vent montant la valle´e entraˆınant ainsi une augmentation de la tempe´rature en de´but de valle´e
via le transport de celle-ci, d’autre part le relief limite la propagation de la tempe´rature aux 8 premiers
kilome`tres de la valle´e, la pente du relief plus prononce´ apre`s les 10 premiers kilome`tres empeˆche l’avance´e
du front de tempe´rature. En prenant de l’altitude, on atteint rapidement la zone stratifie´e stable et de ce
fait la pe´ne´tration de thermique dans la couche stable est plus difficile.
c. L’humidite´ spe´cifique
La structure verticale de l’humidite´ spe´cifique simule´e dans la domaine 5 le 17 aout 1996 a` 12h UTC
est pre´sente´e sur la Figure 9.17.
A l’instar des remarques que l’on a fait sur les variabilite´s horizontales de la tempe´rature potentielle
et de l’humidite´ spe´cifique, on observe que la variabilite´ verticale de l’humidite´ spe´cifique est plus de´-
pendante de la dynamique de valle´e que la variabilite´ verticale de la tempe´rature potentielle discute´e
pre´ce´demment. En effet, les endroits ou` le vent est subsident on observe des fronts subisdents d’air sec et
la` ou` le vent est ascendant on observe des fronts ascendants d’air humide. Globalement, les endroits ou`
la tempe´rature potentielle est e´leve´e l’humidite´ spe´cifique est faible. Les coupes verticales transverses a`
l’axe de la valle´e mettent en e´vidence des subsidence d’air sec au centre de la valle´e tandis qu’au niveau
des pentes, on observe des ascendances d’air humide. Le cisaillement du vent dans les premiers me`tres au
dessus du sol n’est pas tre`s visible sur les coupes verticales de l’humidite´ spe´cifique. Ces subsidences si-
tue´es juste au dessus du vent anabatique transporte de l’humidite´ spe´cifique situe´e au niveau supe´rieur or
pre`s du sol au niveau supe´rieur l’humidite´ spe´cifique est elle aussi importante. Le vent anabatique trans-
147/214 Pianezze Joris
Chapitre 9. Caracte´risation de la turbulence dans la valle´e de Mesolcina
(a) (b)
(c) (d)
Figure 9.17 – Structure verticale des champs d’humidite´ spe´cifique en g/kg (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C1, (b) la coupe C2, (c) la coupe C3 et
(d) la coupe C4. Les vecteurs correspondent aux vents pre´sents dans la section.
porte donc de l’humidite´ spe´cifique du meˆme ordre de grandeur que le vent subsident situe´ juste au dessus.
La structure verticale de l’humidite´ spe´cifique le long de l’axe de la valle´e est pre´sente´e sur les Figures
9.18(a) et 9.18(b).
Le transport de l’humidite´ spe´cifique par le vent est perceptible sur la Figure 9.18. La variabilite´ de
l’humidite´ spe´cifique le long de l’axe de la valle´e est lie´e a` la variabilite´ du vent et de la topographie.
L’humidite´ a` l’entre´e de la valle´e est transporte´e dans la valle´e par le vent de valle´e montant jusqu’au 10
premiers kilome`tres. Dans les derniers kilome`tres l’air du fond de la valle´e est plus sec. A 3kms d’altitude,
les masses d’air sont a` nouveau plus humides car le vent dans l’atmosphe`re libre, oriente´ vers le Sud,
apporte de l’humidite´ des re´gions plus au Nord.
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Figure 9.18 – Structure verticale des champs d’humidite´ spe´cifique en g/kg (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C5 et (b) la coupe C6. Les vecteurs
correspondent aux vents pre´sents dans la section.
1.4. Aspect thermodynamique global de la valle´e
Le sche´ma de la Figure 9.19, adapte´ de (Defant 1949; Defant 1951; Whiteman 2000) propose une
synthe`se de l’e´coulement simule´ dans la valle´e de Mesolcina.
Figure 9.19 – Sche´ma de la dynamique pre´sente dans la valle´e de Mesolcina.
D’une manie`re ge´ne´rale, la variabilite´ verticale de l’humidite´ spe´cifique, de la tempe´rature potentielle
et du vent est fortement lie´e aux effets topographiques. A 12h UTC, le vent simule´ au sol est un vent
de valle´e montant. Des vents anabatiques surmonte´s de vents subsidents sont pre´sents le long des pentes.
Les endroits ou` le vent est important la tempe´rature potentielle et l’humidite´ spe´cifique ont tendance a`
eˆtre advecte´es et pe´ne´trer dans les couches adjacentes. Le relief a donc un roˆle majeur sur la re´partition
horizontale et verticale du vent, de l’humidite´ spe´cifique et de la tempe´rature. Une bonne re´solution de la
topographie est donc ne´cessaire pour une bonne repre´sentation des phe´nome`nes locaux en milieu complexe.
De plus, le vent synoptique semble eˆtre canalise´ dans les premiers me`tres en dessous du sommet de la valle´e
de Mesolcina. L’influence de ce vent sur l’e´coulement de fond de valle´e reste cependant peu perceptible.
Le temps de simulation relativement court (20 minutes) semble eˆtre suffisant pour l’e´tablissement des
structures thermodynamiques dans la valle´e de Mesolcina.
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2. Structure turbulente de la valle´e
La variabilite´ spatiale de la turbulence est, comme les champs thermodynamiques, e´tudie´e tout d’abord
de fac¸on qualitative via des coupes horizontales et verticales de l’e´nergie cine´tique turbulente, un bon
indicateur de l’intensite´ de la turbulence. Les flux verticaux de chaleur sensible et latente sont e´galement
de´crits. Enfin, une comparaison des champs turbulents simule´s avec les donne´es issues de la station
d’eddy-corre´lation situe´e a` Grono est propose´e.
2.1. E´nergie Cine´tique Turbulente (TKE)
La variabilite´ horizontale et verticale de l’E´nergie Cine´tique Turbulente est pre´sente´e dans deux sous-
sections distinctes.
a. Structure horizontale
La Figure 9.20 pre´sente la structure horizontale de l’e´nergie cine´tique turbulente dans les deux coupes
horizontales a` altitude constante : 1800m et 3000m par rapport au niveau de la mer.
(a) (b)
Figure 9.20 – Structure horizontale du champ d’e´nergie cine´tique turbulente en m2/s2 (en couleur) le
17 aout 1996 a` 12h dans le domaine 5 a` altitudes constantes : (a) a` 1800m et (b) a` 3000m.
Globalement, l’e´nergie cine´tique turbulente est quasiment nulle dans l’ensemble de la valle´e. En effet,
sur la Figure 9.20(a) l’e´nergie cine´tique turbulente est pre´sente le long des pentes. Plus on se rapproche du
relief, plus l’e´nergie cine´tique turbulente augmente. En plus d’une e´nergie cine´tique turbulente pre´sente le
long de la pente, on observe de part et d’autre de la valle´e quelques valeurs d’e´nergie cine´tique turbulente
au dessus de 0.01 m2/s2, ces ”pics” d’e´nergie cine´tique turbulente sont situe´s au centre de la valle´e. A
3000m (Fig. 9.20(b)), on n’observe pas de structures particulie`res si ce n’est que la pre´sence de turbulence
semble eˆtre lie´e a` la pre´sence de relief sous jacent et donc du fait que les 3000m d’altitudes soient proche
du sol au Nord-Est et Nord-Ouest de la valle´e. En effet, comme dit pre´ce´demment au Nord-Est et au
Nord-Ouest, nous sommes en pre´sence d’un relief avoisinant les 2800m d’altitude. Il serait inte´ressant de
s’assurer que l’absence de turbulence au centre de la valle´e ne soit pas duˆe a` un temps de simulation trop
court.
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b. Structure verticale
La structure verticale de l’e´nergie cine´tique turbulente est analyse´e a` travers les coupes verticales C1
a` C6 pre´sente´es sur la Figure 9.5. Dans un premier temps, on s’inte´resse aux coupes transverses a` l’axe
de la valle´e (coupes C1 a` C4). L’e´nergie cine´tique turbulente sur ces coupes est pre´sente´e sur la Figure 9.21.
(a) (b)
(c) (d)
Figure 9.21 – Structure verticale de l’e´nergie cine´tique turbulente en m2/s2 (en couleur) le 17 aout 1996
a` 12h UTC dans le domaine 5 sur (a) la coupe C1, (b) la coupe C2 agrandit sur la face
Est, (c) la coupe C3 agrandit sur la face Ouest et (d) la coupe C4.
L’e´nergie cine´tique turbulente est en effet pre´sente le long des pentes, comme on l’avait observe´ dans
l’e´tude de la structure horizontale de l’e´nergie cine´tique turbulente. La hauteur de la couche limite de´finie
par l’e´paisseur de la couche d’e´nergie turbulente est e´quivalente avec les e´paisseurs de couche limite que
l’on avait de´finit a` partir du profil vertical vitesse. Ces constats sont similaires a` ceux de Serafin (2006)
lors de son e´tude, la Figure 9.22 pre´sente une coupe verticale d’e´nergie cine´tique turbulente obtenue dans
une valle´e ide´alise´e avec un T.A.F. e´gal a` 2 (comme notre valle´e re´elle).
La turbulence ge´ne´re´e par les vents anabatiques reste confine´e dans les premie`res couches de l’at-
mosphe`re au-dessus du sol. La stratification thermique stable au centre de la valle´e limite les e´changes
verticaux et donc confine l’activite´ turbulente pre`s de la surface. Les ressemblances entre ses re´sultats et
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Figure 9.22 – Champ d’e´nergie cine´tique turbulente simule´e sur une section de valle´e 2D ide´ale (Extrait
de Serafin (2006)).
les noˆtres sont e´vident. En effet, la turbulence cre´e´e est cloisonne´e au sol et correspond a` la turbulence
ge´ne´re´e par les vents anabatiques. Les gradients de tempe´rature importants situe´s pre`s du sol entraˆınent
un important gradient de pression qui tend a` contraindre la turbulence a` l’ascension le long de la pente.
Cette turbulence est plaque´e contre la paroi par la couche d’air stable situe´e au centre de la valle´e. La
turbulence est donc uniquement pre´sente pre`s du sol le long des pentes ce qui entraˆıne un faible de´velop-
pement de la couche limite. En effet, la zone me´lange´e pre´sente dans les simulations de cas plat est tre`s
fine en zone de relief. On observe cependant que la structure de l’e´nergie cine´tique turbulente simule´e dans
la valle´e de Mesolcina est plus complexe que celle simule´e dans la valle´e ide´alise´e 2D de Serafin (2006).
Les raisons de ces diffe´rences sont les meˆmes que les diffe´rences observe´es pour les profils verticaux de
vitesse, i.e. la pre´sence de pente non re´gulie`re pre`s de la surface, la pre´sence d’un vent synoptique et la
pre´sence d’un vent de valle´e lie´e a` la ”re´alite´” du terrain.
L’e´nergie cine´tique turbulente simule´e dans la valle´e de Mesolcina est pre´sente´e sur la figure 9.23 le
long de la valle´e sur les coupes C5 a` C6.
(a) (b)
Figure 9.23 – Structure verticale de l’e´nergie cine´tique turbulente en m2/s2 le 17 aout 1996 a` 12h UTC
dans le domaine 5 sur (a) la coupe C5 et (b) sur la coupe C6.
Le long de l’axe de la valle´e, la structure de l’e´nergie cine´tique turbulente ressemble a` la structure de
l’e´nergie cine´tique turbulente le long des pentes. En effet, l’e´nergie cine´tique turbulente est pre´ponde´rante
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proche du sol. Plus la pente est forte (Fig. 9.23(b)), plus l’e´paisseur de la couche limite est faible et
inversement plus la pente est faible (Fig. 9.23(a)), plus l’e´paisseur de la couche limite augmente. La
structure turbulente dynamique semble l’emporter sur la structure verticale thermique lorsque l’on se situe
sur des pentes relativement fortes. En plaine ou sur des pentes faibles, la turbulence d’origine thermique se
combine avec la turbulence d’origine dynamique d’ou` le fait que la hauteur de la couche limite augmente
conside´rablement entre le bas et la fin de valle´e, le de´veloppement de cette couche limite en bas de valle´e
ressemble avec ce que l’on avait simule´ dans la Partie II. Quelques structures turbulentes sont pre´sentes en
altitude loin du sol, leurs intensite´s sont cependant ne´gligeables. Globalement, on observe qu’a` l’identique
des vents anabatiques l’e´paisseur de la couche limite de´finie par l’e´nergie cine´tique turbulente est la meˆme
que celle de´finie a` partir du profil de vitesse le long de l’axe de la valle´e.
2.2. Flux turbulents de surface : H et LE
La Figure 9.24 pre´sente les flux de chaleur sensible et de chaleur latente a` la surface exprime´s en
W/m2. Ces flux sont issus du couplage entre le mode`le de Surface SurfEx et du mode`le Me´so-NH (cf.
Chapitre 4 pour plus d’explication).
(a) (b)
Figure 9.24 – Variabilite´ des flux verticaux en W/m2 a` 12h le 17 aout 1996 de chaleur sensible (a) et du
flux vertical de chaleur latente (b).
Globalement les flux de chaleur sensible et de chaleur latente sont oppose´s. Les re´gions ou` le flux de
chaleur sensible est faible (aux alentours de 0 W/m2), le flux de chaleur latente est important (supe´rieur a`
600 W/m2) et inversement les endroits ou` le flux de chaleur sensible est important (500 W/m2) le flux de
chaleur latente est faible (50 W/m2). Le flux de chaleur sensible est faible en fond de valle´e et important
au niveau des sommets et inversement pour le flux de chaleur latente, il est important en fond de valle´e et
faible aux sommets. En fond de valle´e, les valeurs de TKE et d’humidite´ spe´cifique sont tre`s importantes,
la turbulence ge´ne`re donc un flux de chaleur latente intense.
2.3. Eddy Corre´lation
Les Figures 9.25(a) et 9.25(b) pre´sentent la comparaison entre les flux de chaleur sensible et latente
et l’e´nergie cine´tique turbulente simule´s par le mode`le et observe´s a` la station d’eddy-corre´lation situe´e a`
Grono, au Sud-Ouest de la valle´e.
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Figure 9.25 – Comparaison des champs turbulents simule´s et observe´s a` Grono de 11h50 a` 12h10 UTC
le 17 aout 1996 : (a) l’e´nergie cine´tique turbulente et en (b) les flux de chaleur sensible et
latent.
L’e´nergie cine´tique turbulente simule´e a` Grono est quasiment identique a` l’e´nergie cine´tique turbulente
observe´e au meˆme endroit (Fig. 9.25(a)). La valeur d’e´nergie cine´tique turbulente simule´e fluctue entre
0.25 et 0.7 m2/s2 alors que la valeur d’e´nergie cine´tique turbulente observe´e fluctue aux alentours de 0.4-
0.5 m2/s2 (i.e moyenne de 0.25 et 0.7 m2/s2). Globalement l’e´nergie cine´tique turbulente semble eˆtre bien
reproduite. En ce qui concerne les flux turbulents de chaleur sensible et latente (Fig. 9.25(b)), on observe
des biais marque´s. Le flux de chaleur sensible simule´ est sous estime´ par rapport aux observations. Cette
sous-estimation avoisine les 10% pour le flux de chaleur sensible simule´ a` 100 W/m2 pour le flux de chaleur
sensible observe´, aux alentours de 11h50 et 12h10 UTC notamment. Pour le flux de chaleur latente, on
observe par contre une tre`s forte surestimation des valeurs simule´es par rapport aux observations a` Grono.
Quelque soit l’heure, le flux de chaleur latent simule´ est de l’ordre de 350 et 550 W/m2 alors que le flux
de chaleur latente observe´ varie entre 100 et 200 W/m2. Ce re´sultat ne nous e´tonne pas compte tenu
des remarques faites pre´ce´demment sur la surestimation globale de l’humidite´ dans les basses couches
de l’atmosphe`re simule´es dans notre mode`le. Ce re´sultat met en e´vidence la difficulte´ de reproduire avec
pre´cision les conditions hydriques de l’atmosphe`re. Nous attribuons ces biais important aux re´analyses
me´te´orologiques, connues pour eˆtre incertaines sur les variables d’humidite´. Il serait inte´ressant de voir si
cette tendance est constante au cours du temps en simulant, par exemple, une journe´e comple`te.
3. Variabilite´ des parame`tres de structure
Dans cette section, on s’inte´resse a` la variabilite´ verticale des parame`tres de structure le long des
5 scintillome`tres pre´sents dans la valle´e de Mesolcina. 3 des 5 scintillome`tres seront e´tudie´s dans le
corps du texte, les 2 autres sont pre´sente´s en Annexe H. Les parame`tres de structure des fluctuations
de tempe´rature, d’humidite´ spe´cifique et des corre´lations entre la tempe´rature et l’humidite´ et enfin
des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air sont dans un premier temps analyse´s dans des coupes
verticales. Le parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air, le Cn2 , est calcule´
suivant l’Eq. 3.29 pre´sente´e dans la Partie I. Dans un deuxie`me temps, on pre´sente une comparaison
entre les donne´es de Cn2 obtenues expe´rimentalement a` l’aide des scintillome`tres et les donne´es de Cn2
simule´es. A notre connaissance, une telle repre´sentation de la structure turbulente de l’atmosphe`re dans
une valle´e encaisse´e n’a encore jamais e´te´ propose´e. Les coupes verticales pre´sente´es dans la suite sont
des coupes instantane´es a` 12h UTC.
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3.1. Structure verticale des parame`tres de structure au niveau des
scintillome`tres
On s’inte´resse aux scintillome`tres dont les re´cepteurs sont localise´s a` Sei, Castenada et Stabi. Les
scintillome`tres de Sei et Castenada (respectivement situe´s au Nord et au Sud de la valle´e) ont leur chemin
optique dans l’axe transverse a` la valle´e. Le scintillome`tre ayant son re´cepteur a` Stabi a son chemin
optique dans l’axe transverse de la pente et est situe´ plus pre`s du sol que les 2 autres. Nous pre´sentons les
parame`tres de structure couple´s avec leur coefficient AT , AQ afin d’e´tudier leurs contributions respectives
sur le Cn2 . La somme des termes CX2 (nous utiliserons cette notation par la suite pour parler des
parame`tres de structure contribuant au calcul du parame`tre de structure des fluctuations de l’indice de
re´fraction de l’air) permet d’obtenir le Cn2 . La pre´ponde´rance d’un terme par rapport a` l’autre est donc
discute´e.
a. Santa Maria-Grono
La figure 9.26 pre´sente la structure verticale des diffe´rentes contributions au Cn2 a` 12h UTC sur une
coupe verticale situe´e au niveau du chemin optique du scintillome`tre de Grono - Santa Maria (Sud de la
valle´e).
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Figure 9.26 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 a` 12h UTC sur les coupes verticales situe´es au niveau
du chemin optique du scintillome`tre situe´ a` Grono - Santa Maria : (a) contribution du
CT 2 (b) contribution du CQ2 (c) contribution du CTQ et (d) le Cn2 . Le trajet optique du
scintillome`tre est repre´sente´ par le trait blanc.
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Globalement, la variabilite´ verticale du Cn2 au niveau du trajet optique du scintillome`tre situe´ a` Santa
Maria-Grono (Fig. 9.26(d)) ressemble a` la variabilite´ des contributions du CT 2 (Fig. 9.26(a)) et du CTQ
(Fig. 9.26(c)). La contribution en CTQ est majoritairement ne´gative. Son signe positif ou ne´gatif vient du
signe des gradients de tempe´rature potentielle et d’humidite´ spe´cifique (cf. Partie I). En effet, les ordres
de grandeurs situe´es aux alentours de 10−16 et 10−14m−2/3 des contributions en CX2 sont e´quivalentes
aux ordres de grandeurs du Cn2 . La contribution du CQ2 est ne´gligeable devant les deux autres, ce qui
avait de´ja` e´te´ mis en e´vidence par Moene et al. (2005). On remarque, dans l’ensemble de la section, que
la variabilite´ des diffe´rents gradients pre´sents sont similaires aux gradients que l’on avait observe´ pour la
re´partition de la tempe´rature, de l’humidite´ spe´cifique, du vent et de l’e´nergie cine´tique turbulente. Pre`s
du sol, quelque soit le CX2 le gradient est tre`s important alors qu’au centre de la valle´e, on observe des
alternances entre des valeurs e´leve´es 10−13 et des valeurs faibles 10−18m−2/3. Au centre du faisceau, la`
ou` le scintillome`tre est sensible dans une zone sans relief, le Cn2 avoisine la valeur de 10
−16m−2/3. Il faut
noter que le long du trajet optique du scintillome`tre, les valeurs de Cn2 fluctuent beaucoup.
b. Pian San Giacomo - Sei
La figure 9.27 pre´sente une coupe verticale des diffe´rentes contributions au calcul du Cn2 a` 12h UTC
situe´e au niveau du chemin optique du scintillome`tre de Pian San Giacomo - Sei.
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Figure 9.27 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 a` 12h UTC sur les coupes verticales situe´es au niveau du
chemin optique du scintillome`tre situe´ a` Pian San Giacomo - Sei : (a) contribution du
CT 2 (b) contribution du CQ2 (c) contribution du CTQ et (d) le Cn2 . Le trajet optique du
scintillome`tre est repre´sente´ par un trait blanc.
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La structure du Cn2 e´value´ le long de la coupe du chemin optique du scintillome`tre situe´ a` Pian San
Giacomo-Sei est tre`s ressemblant a` la variabilite´ du CT 2 et du CTQ. Le CQ2 semble ne pas eˆtre assez
important pour que sa contribution ait une influence sur le Cn2 . L’ordre de grandeur du Cn2 est de l’ordre
de 10−16m−2/3 au centre du faisceau, ordre de grandeur qui globalement se rapproche plus de l’ordre de
grandeur de la contribution en CT 2 que celle en CTQ. La couche limite pre`s du sol est plus de´veloppe´e
que celle situe´e a` l’entre´e de la valle´e (Fig. 9.26) d’ou` les valeurs globalement plus importantes pour ce
scintillome`tre que pour celui situe´ a` Grono-Santa-Maria. Les gradients des diffe´rentes contributions pre`s
du sol ressemblent beaucoup a` ce qu’on avait observe´ pour les variables thermodynamiques. La zone situe´e
pre`s du sol marque´e par des fortes valeurs de Cn2 correspond a` la couche limite et avoisine la centaine de
me`tres.
c. Pian San Giacomo - Stabi
Tout comme la figure 9.26 et la figure 9.27, la figure 9.28 pre´sente les diffe´rentes contributions au
Cn2 a` 12h UTC projete´e sur une coupe verticale situe´e au niveau du chemin optique du scintillome`tre
de Pian San Giacomo - Stabi. Contrairement aux deux pre´ce´dents scintillome`tres, celui ci est situe´ dans
l’axe transverse a` la pente et est paralle`le a` l’axe de la valle´e. Il est e´galement situe´ plus pre`s du sol.
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Figure 9.28 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 a` 12h UTC sur les coupes verticales situe´es au niveau du
chemin optique du scintillome`tre situe´ a` Pian San Giacomo - Stabi : (a) contribution du
CT 2 (b) contribution du CQ2 (c) contribution du CTQ et (d) le Cn2 . Le trajet optique du
scintillome`tre est repre´sente´ par un trait blanc.
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La variabilite´ du Cn2 est toujours plus corre´le´es aux CT 2 et CTQ qu’au CQ2 . Un fort gradient pour
toutes les contributions est visible pre`s du sol. Le scintillome`tre dans cette coupe est situe´ pre`s du sol et
une partie du faisceau est situe´ dans la couche limite ce qui donne un ordre de grandeur pour les valeurs
situe´es au centre du faisceau de l’ordre de 10−15m−2/3.
3.2. Variabilite´ des parame`tres de structure le long des trajets optique
des scintillome`tres
La Figure 9.29 pre´sente les diffe´rentes contributions extraites le long des trajets optique des 3 scin-
tillome`tres repre´sente´e par les traits blanc dans les figures 9.28, 9.27 et 9.26.
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Figure 9.29 – Suivi le long des trajets optiques des diffe´rentes contributions a` l’e´valuation des Cn2 le
long des 3 scintillome`tres. Les contributions sont extraites le long du chemin optique et
moyenne´es sur 20 minutes de 11h50 a` 12h10 le 17 aout 1996 en (a) les contributions pour
le scintillome`tre situe´ a` Grono-Santa Maria (b) les contributions pour le scintillome`tre
situe´ a` Pian San Giacomo-Sei (c) les contributions pour le scintillome`tre situe´ a` Pian San
Giacomo-Stabi.
La figure 9.29 permet de pre´senter objectivement que la variabilite´ du Cn2 le long des scintillome`tre
est tre`s bien corre´le´e a` la variabilite´ du CT 2 et a` la valeur absolue du terme en CTQ. La contribution en
CQ2 est ne´gligeable compare´e aux deux autres contributions. Au niveau des re´cepteurs et des e´metteurs
(abscisse e´gale a` 0 ou 1), la valeur du Cn2 est importante. En effet a` ces endroits on se situe dans la
couche limite et proche du sol, on retrouve donc des valeurs de Cn2 similaires aux grandeurs de Cn2
dans une couche limite situe´e en plaine. Cette discontinuite´ entre les Cn2 simule´s proches des re´cepteurs
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et des e´metteurs et les Cn2 proches du centre des faisceaux est due a` la discontinuite´ visible dans les
coupes verticales d’e´nergie cine´tique turbulente (Fig. 9.21). En effet, la` ou` l’e´nergie cine´tique est faible
les valeurs de Cn2 avoisinent les 10
−16− 10−18. Le Cn2 simule´ pour le scintillome`tre situe´ a` Stabi posse`de
globalement un ordre de grandeur de plus que les deux autres scintillome`tres.
3.3. Comparaison observation - simulation
La figure 9.30 pre´sente la comparaison entre les donne´es de Cn2 moyens obtenus par les scintillome`tres
et les Cn2 mode´lise´s a` partir des champs simule´s avec Me´so-NH. Chaque scintillome`tre posse`de 3 re´cep-
teurs, le signal rec¸u par chaque re´cepteur est note´ Observation 1 a` 3. Il faut noter que ces instruments
n’e´taient pas de´die´s a` l’observation de la turbulence, mais a` celle du vent moyen perpendiculaire au trajet
optique de chaque scintillome`tre. Ainsi un ampli a` controˆle automatique de gain avec une constante de
temps de 1s e´tait place´ a` la sortie de chaque photodiode. Ainsi les fluctuations de signaux basses fre´-
quences ne sont pas caracte´ristiques des grands tourbillons, mais de la dynamique de l’ampli. Pour le
trace´ de la Figure 9.30, les signaux ont e´te´ filtre´s pour ne conserver que les fre´quences entre 2Hz et 400Hz.
Cette gamme de fre´quence est un peu e´troite pour estimer correctement la variance du signal rec¸u et
en de´duire le Cn2 . Il est probable que les valeurs de Cn2 re´elles soit le´ge`rement supe´rieures aux valeurs
observe´es. Le Cn2 mode´lise´ est obtenu en appliquant une ponde´ration par la fonction de poids classique
utilise´e pour les scintillome`tres a` grande ouverture dans la couche limite atmosphe´rique (Chapitre 3). Les
valeurs situe´es au centre du faisceau vont donc eˆtre pre´ponde´rantes sur les valeurs du Cn2 simule´.
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Figure 9.30 – Comparaison des Cn2 mode´lise´s et des Cn2 observe´s par les scintillome`tres situe´s a` (a) a`
Grono-Santa Maria (b) a` Pian San Giacomo-Sei et (c) a` Pian San Giacomo-Stabi.
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Chapitre 9. Caracte´risation de la turbulence dans la valle´e de Mesolcina
Les Cn2 observe´s sur les trajets optiques de Pian San Giacomo - Sei et Grono - Santa Maria sont d’un
voire de deux ordres de grandeurs supe´rieurs aux Cn2 simule´s par le mode`le. La valeur du Cn2 simule´ a`
Pian San Giacomo - Stabi est quand a` lui du meˆme ordre de grandeurs que le Cn2 observe´ (Fig. 9.30(c)).
Augmenter le temps de simulation permettrait de confirmer cette tendance sur l’ensemble des donne´es
scintillome´triques disponibles. Ces diffe´rences peuvent avoir 2 explications. D’une part nous avons montre´
au Chapitre 2 que le Cn2 simule´ par le mode`le en milieu de couche limite e´tait largement sous estime´
par rapport aux lois de similitude. Nous avons invoque´ l’entrainement comme raison principale, mais cela
reste a` confirmer et il n’est pas exclut que le mode`le soit e´galement responsable de cette sous estimation.
La deuxie`me raison peut provenir de la grande gamme de valeur de Cn2 pre´sente le long des trajet des
scintillome`tres (10−16 - 10−14) qui remet en cause l’obtention de la fonction poids (Eq 3.50) qui suppose
la line´arite´ de Cn2 le long du trajet. Ainsi, le Cn2 observe´ semble provenir du Cn2 associe´ a` la turbulence
ge´ne´re´e au bord du trajet optique et pas au centre comme sugge´re´ par la fonction de poids. En effet,
Fig. 9.29, on note que les valeurs de Cn2 simule´ aux bords du trajet optique sont du meˆme ordre de
grandeur que les valeurs du Cn2 observe´ (Fig. 9.30). Ainsi dans ce type de configuration le scintillome`tre
n’observerait pas un Cn2 situe´ au centre de la valle´e mais aux bords. Par ailleurs, on a montre´ que l’e´nergie
cine´tique turbulente au centre de la valle´e e´tait ne´gligeable par rapport a` l’e´nergie cine´tique turbulente
situe´e aux bords. La turbulence au centre de la valle´e est donc ne´gligeable. Une des configurations de
ce type de variabilite´ de Cn2 est discute´e dans le livre de Wheelon (2001). En prenant en compte la
forte he´te´roge´ne´ite´ de Cn2 le long du trajet optique du scintillome`tre, on obtient une fonction de poids
qui n’est non plus sensible aux valeurs de Cn2 pre´sents au milieu du chemin optique du scintillome`tre
mais aux bords. Les me´thodes classique pour de´duire le flux de chaleur sensible a` partir des donne´es
scintillome´triques semblent ne pas eˆtre applicables dans des configurations de valle´es encaisse´es du type
la valle´e de Mesolcina.
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La simulation mise en place pour simuler l’e´coulement dans la valle´e encaisse´e de Mesolcina s’appuie
sur un emboˆıtement de 5 mode`les ou` les re´solutions horizontales varient entre 16kms et 110m. La si-
mulation des 5 mode`les est re´alise´e a` l’aide de 3 simulations successives. Une premie`re correspondant a`
la simulation des domaines 1 a` 3 sur 24h du 16 aout 1996 a` 18h au 17 aout 1996 a` 18h. La deuxie`me
simulation correspond a` la simulation du domaine 4 de 11h a` 13h le 17 aout 1996 force´ au bord par les
champs du domaine 3. La dernie`re simulation correspond a` la simulation du domaine 5 de 11h50 a` 12h10
le 17 aout 1996 force´ au bord par les champs du domaine 4.
L’ensemble des donne´es disponibles dans la campagne VOTALP a permit d’e´valuer les champs simule´s
dans les 5 domaines. L’utilisation des sodars, des stations me´te´orologiques, du profileur de vent et des
radiosondages a globalement permis de montrer que les champs simule´s avec le mode`le Me´so-NH repro-
duisaient bien la dynamique observe´e. En revanche, on remarque un exce`s d’humidite´ simule´e dans les
basses couches de l’atmosphe`re pouvant eˆtre deux fois supe´rieures a` l’humidite´ observe´e. La surestimation
de l’e´tat hydrique de l’atmosphe`re fait parti des proble`mes inhe´rents aux champs d’humidite´ disponibles
dans les donne´es de forc¸age.
Les structures horizontale et verticale du vent, de l’humidite´ spe´cifique et de la tempe´rature sont
e´quivalentes a` celles observe´es dans la litte´rature. Les champs turbulents, que ce soit le flux de chaleur
sensible ou l’e´nergie cine´tique turbulente sont relativement bien simule´s au regard des observations issues
de la station d’Eddy-Corre´lation situe´e a` Grono. En revanche, la surestimation de l’humidite´ spe´cifique
entraˆıne une surestimation du flux de chaleur latente simule´. En effet, il est par endroit environ 10 fois
supe´rieur au flux de chaleur latente observe´.
Les parame`tres de structure simule´s posse`dent des variabilite´s similaires aux variabilite´s des champs
thermodynamique. Un re´sultat majeur de ce travail montre que l’on ne peut pas appliquer les me´thodes
classiques d’obtention du Cn2 moyen le long du trajet optique du scintillome`tre sur terrain plat en milieu
complexe car la discontinuite´ dans le champs de Cn2 traverse´ par le faisceau du scintillome`tre ne permet
pas d’appliquer la the´orie. En effet, dans le cas d’un relief marque´ comme celui de la valle´e de Mesolcina,
le Cn2 observe´ semble provenir des contributions situe´es aux bords du faisceau et non pas au centre. Les
me´thodes classiques d’obtention du flux de chaleur sensible a` partir des donne´es scintillome´triques dans
une valle´e encaisse´e n’ont pas beaucoup de sens.
161/214 Pianezze Joris
Synthe`se : Partie 3
Pianezze Joris 162/214
Conclusion ge´ne´rale et perspectives
Conclusion ge´ne´rale
Globalement, la simulation des grandes e´chelles de la turbulence avec le mode`le atmosphe´rique Me´so-
NH a montre´ sa capacite´ a` repre´senter fide`lement la structure verticale de la turbulence que ce soit pour
les simulations de couche limite au dessus d’un sol plat et homoge`ne (avec ou sans prise en compte de
l’humidite´) ou pour la simulation d’une couche limite en zone complexe.
Simulations ide´ales
L’e´valuation du mode`le atmosphe´rique Me´so-NH a e´te´ re´alise´e dans un premier temps a` l’aide d’une
simulation d’une couche limite convective au-dessus d’un sol plat et homoge`ne. Nous nous sommes atta-
che´s a` reproduire des couches limites ide´ales (se`che) et re´elles (cas de la campagne IHOP). Dans le cas
de la couche limite convective se`che, notre de´marche d’e´valuation s’appuie sur une comparaison entre les
profils verticaux de chaleur sensible, de la variance des fluctuations de vitesse verticale, de la variance
des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre de structure des fluctuations de tempe´rature simule´s
avec les profils obtenus de´rive´s de la the´orie des similitudes pre´sente´es dans le Chapitre 2 de la Partie
I. Apre`s des tests de sensibilite´ sur les parame´trisations sous-mailles et sur la zone d’absorption, nous
avons e´tudie´ l’impact de la re´solution verticale sur les champs re´solus. Globalement, on retiendra que
le jeu de constante de Cheng et al. (2002), le sche´ma de longueur de me´lange de Redelsperger et al.
(2001) et une hauteur de zone d’absorption d’environ 2km minimum sont a` utiliser. De plus, nous avons
montre´ que l’impact d’un maillage e´tire´ pre`s du sol permet d’ame´liorer les profils turbulents simule´s dans
l’ensemble de la C.L.A.C a` un moindre couˆt de temps de calcul. La haute re´solution pre`s du sol permet
de mieux re´soudre les diffe´rents gradients (tempe´rature, vitesse verticale, etc...). De plus, avoir plusieurs
points de simulation dans les 10 premiers me`tres de la C.L.A. est indispensable pour une comparaison
entre les champs simule´s et les observations. Pour la situation de la couche limite convective humide,
notre e´valuation s’est appuye´e sur les observations radars disponibles. Nous avons essaye´ de de´river des
profils verticaux de Cn2 a` partir des observations du SNR. Globalement, le profil vertical du Cn2 simule´
repre´sente fide`lement la hauteur de la couche limite compare´ au profil issu du radar cependant les ordres
de grandeur ainsi que la variabilite´ du Cn2 dans la couche limite atmosphe´rique sont difficilement ex-
ploitables a` cause d’un manque d’information sur les caracte´ristiques du radar. L’ensemble des re´sultats
obtenus dans le cas des simulations de couche limite convective se`che et humide nous confortent dans
l’inte´reˆt du choix du mode`le Me´so-NH a` reproduire finement la structure turbulente de la C.L.A.
Simulations re´alistes
On retrouve les meˆmes e´le´ments de conclusion pour la simulation en terrain complexe. La simulation
mise en place pour simuler l’e´coulement dans la valle´e encaisse´e de Mesolcina s’appuie sur un emboˆıtement
de 5 mode`les ou` les re´solutions horizontales varient entre 16kms et 110m. L’ensemble des donne´es dispo-
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nibles dans la campagne VOTALP a permit d’e´valuer avec succe`s les champs simule´s dans les 5 domaines.
L’utilisation des sodars, des stations me´te´orologiques, du profileur de vent et des radiosondages a globa-
lement permit de montrer que les champs simule´s avec le mode`le Me´so-NH reproduisaient la dynamique
observe´e. On montre un exce`s d’humidite´ simule´e dans les basses couches de l’atmosphe`re pouvant eˆtre
deux fois supe´rieures a` l’humidite´ observe´e. Les structures horizontale et verticale du vent, de l’humidite´
spe´cifique et de la tempe´rature sont e´quivalentes a` celles observe´es dans la litte´rature. La surestimation de
l’e´tat hydrique de l’atmosphe`re est certainement a` associer aux biais connus et pre´sents dans les donne´es
de forc¸age. Les champs turbulents, que ce soit le flux de chaleur sensible ou l’e´nergie cine´tique turbulente
sont relativement bien simule´s au regard des observations issues de la station d’Eddy-Corre´lation situe´e
a` Grono. En revanche, la surestimation de l’humidite´ spe´cifique entraˆıne une surestimation du flux de
chaleur latente simule´. En effet, il est par endroit environ 10 fois supe´rieur au flux de chaleur latente
observe´.
Les parame`tres de structure simule´s posse`dent des variabilite´s similaires aux variabilite´s des champs
thermodynamique. Un re´sultat majeur de ce travail montre que l’on ne peut pas appliquer les me´thodes
classiques d’obtention du Cn2 moyen le long du trajet optique du scintillome`tre sur terrain plat en milieu
complexe car l’he´te´roge´ne´ite´ dans le champs de Cn2 traverse´ par le faisceau du scintillome`tre ne permet
pas d’appliquer la the´orie. En effet, dans le cas d’un relief marque´ comme celui de la valle´e de Mesolcina, la
turbulence est situe´e uniquement aux niveaux du sol et pas au centre de la valle´e. Les me´thodes classiques
d’obtention du flux de chaleur sensible a` partir des donne´es scintillome´triques dans une valle´e encaisse´e
n’ont pas beaucoup de sens. D’autre part, bien que les mode`les semblent bien repre´senter les processus en
haut (entrainement) et en bas (CLS) de couche limites, il reste encore des incertitudes sur leur aptitude
a` bien repre´senter la transition entre les deux. C’est le cas sur surface plate mais e´galement en zone
complexe. Ainsi les pre´dictions par le mode`le de la variance de tempe´rature en milieu de couche limite
peuvent e´galement eˆtre remises en cause.
Perspectives
Les perspectives de ce travail sont nombreuses. En ce qui concerne la Partie II, les comparaisons entre
les re´sultats issues de la simulation ide´ale et les lois issues de la the´orie des similitudes montrent encore
des e´carts notables. Ces e´carts peuvent eˆtre explique´s soit par les the´ories, probablement encore perfec-
tibles, soit par la qualite´ de la simulation. Les lois issues de la the´orie des similitudes pour la variance
des fluctuations de tempe´rature ne prennent pas en compte la liaison entre la couche limite surfacique
et la couche limite me´lange´e et c’est l’endroit ou` les principaux e´carts entre les profils issus de la the´orie
des similitudes et les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature sont observe´s. L’e´la-
boration d’une loi prenant en compte cette liaison entre la C.L.S. et la C.L.M. semble donc importante.
Ces biais peuvent provenir d’un manque de production de variance des fluctuations de tempe´rature. Une
e´quation d’e´volution pour la variance des fluctuations de tempe´rature, a` l’identique de l’e´quation d’e´vo-
lution pour l’e´nergie cine´tique turbulente est certainement ne´cessaire pour ame´liorer la pre´diction de la
variance des fluctuations de tempe´rature. On a montre´ que le jeu de constante sous-maille influenc¸ait les
profils verticaux des champs turbulents ; l’e´laboration d’un jeu de constante plus robuste semble aussi
eˆtre ne´cessaire. En ce qui concerne les comparaisons des profils verticaux du parame`tre de structure des
fluctuations de l’indice de re´fraction de l’air avec les profils verticaux du rapport signal sur bruit, il serait
ne´cessaire d’avoir les parame`tres du radar afin d’avoir le Cn2 observe´ mais dans l’ensemble les profils
verticaux de Cn2 observe´ et simule´ reproduise tous les deux fide`lement la hauteur de la couche limite.
En ce qui concerne la simulation re´alise´e en milieu complexe dans le cadre de la campagne VOTALP
dans le sud de la Suisse (Partie III), la premie`re perspective est de simuler le domaine sur toute la journe´e
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du 17 aout 1996 afin d’e´tudier l’e´volution temporelle de la structure thermodynamique turbulente dans
la valle´e. La comparaison des champs simule´s avec les diffe´rents instruments de mesure permettra de voir
si la simulation reproduit bien l’e´volution temporelle dans la valle´e. L’exploitation des champs simule´s
me´rite d’eˆtre encore approfondie notamment les parame`tres de structure simule´s. En effet, on a montre´
que les techniques classiques d’obtention du Cn2 moyen a` partir des mesures scintillome´triques n’e´taient
pas utilisables dans le cas de la valle´e encaisse´e. La mise en place d’une nouvelle fonction de poids est
ne´cessaire. L’utilisation d’un scintillome`tre et de l’observation du Cn2 dans ce contexte topographique
me´rite d’eˆtre approfondie.
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Annexe A
Les diffe´rents types d’instruments
utilise´s pour documenter les basses
couches de l’atmosphe`re
Nom Principe Re´solution spatiale Direction Type
RADAR re´trodiffusion E.M. Profileur Balayage incline´ Actif, monostatique
longueur d’onde fixe
SODAR re´trodiffusion sonore Profileur Fixe, vertical Actif, monostatique
longueur d’onde fixe
LIDAR re´trodiffusion optique Profileur Balayage incline´ Actif, monostatique
longueur d’onde fixe
RASS re´trodiffusion sonore et E.M. Profileur Fixe vertical Actif, monostatique
longueur d’onde fixe
FITR Absorption I.R. Moyenne spatiale Fixe horizontal Actif, bistatique
DOAS Absorption optique Moyenne spatiale Fixe horizontal Passif
longueur d’onde fixe
Scintillome`tre Observation du Cn2 Moyenne spatiale Fixe horizontal Actif, bistatique
Radiome`tre E.M. Profileur Fixe horizontal Passif
longueur d’onde fixe
Tableau A.1 – Les diffe´rents types d’instruments utilise´s pour documenter les basses couches de l’atmo-
sphe`re. Extrait de Emeis (2010)
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Annexe B
Les diffe´rents types de
scintillome`tres
Scintillome`tre a` Scintillome`tre a` Scintillome`tre
petite ouverture grande ouverture hyper-fre´quence
(S.A.S.) (L.A.S.) (S.A. R.W.S.)
Longueur d’onde : λ 670 nm 940 nm 11 mm
Trajet optique : LLAS 20-250 m 500 - 5000 m 1 - 10 km
Taille de la zone de Fresnel
F =
√
λLLAS 0.01 m 0.05 m 5 m
Diame`tre d’ouverture : DLAS 0.002 m 0.15 m 0.6 m
Taille des tourbillons les plus efficaces ≈ F ≈ DLAS ≈ F
Restrictions
Saturation σ2χ < 0.3
DLAS√
λLLAS
> 2.7(σ2χ)
3/5 σ2χ < 0.3
Echelle de dissipation DLAS  20l0
Moyenne sur l’ouverture DLAS  2F
Conditions sur F et DLAS l0 ≈ F  L0 l0  F  DLAS  L0 l0  F  L0
Tableau B.1 – Les diffe´rents types de scintillome`tres avec l0 et L0 respectivement la taille de la plus
petite et de la plus grosse structure turbulente. σ2χ correspond a` la variance du logarithme
de l’intensite´ du signal.
Ce tableau pre´cise les longueurs d’ondes et l’ouverture des diffe´rents scintillome`tre existants. Il re´sume
e´galement les limites d’utilisation. Par exemple, l’utilisation d’un scintillome`tre a` petite ouverture est
limite´e sur de faible distance d’observation et les observations seront sensibles a` l’e´chelle de dissipation.
Ce type de scintillome`tre (S.A.S.) est utilise´ pour l’e´tude de la turbulence a` petite e´chelle. Le scintillome`tre
a` grande ouverture (L.A.S.) est moins limite´ par l’effet de saturation et permet des observations sur de
plus longues distances. Il est bien adapte´ a` la mesure de flux inte´gre´ car il est sensible a` toutes les e´chelles
de tourbillons entre le diame`tre d’ouverture, DLAS et L0, l’e´chelle inte´grale. Enfin le scintillome`tre micro-
onde est plus sensible aux variations d’humidite´ et permet la mesure des flux de chaleur sensible. La
distance de mesure est limite´e par la saturation mais la premie`re zone de Fresnel qui doit rester infe´rieure
a` L0.
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Annexe C
Les diffe´rents types de RADAR
Fre´quence Longueur d’onde Bande de fre´quence Application
20-300 MHz 1-15 m VHF profileur de vent
400-900 MHz 30-70 cm UHF (P-Band) profileur de vent
1-2 GHz 15-30 cm Bande L/UHF profileur de vent dans la C.L.A.
2-4 GHz 7-15 cm Bande S/UHF precipitation
4-8 GHz 4-7 cm Bande C precipitation
8-16 GHz 2-4 cm Bande X precipitation
16-20 GHz 1-2 cm Bande Ku precipitation
35 GHz 8.5 mm Bande Ka precipitation, nuage
75-110 GHz 3 mm Bande W nuages
Tableau C.1 – Les diffe´rents types de Radar. Extrait de Emeis (2010)
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Annexe D
E´tude de sensibilite´ a` la
parame´trisation sous-maille et a` la
zone d’absorption pour la simulation
SS89
Les re´sultats issus de l’analyse de la simulation initiale (Section 3.2 du Chapitre 5) et notamment le
biais important entre les profils verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature et du parame`tre
de structure des fluctuations de tempe´rature avec les profils issus des the´orie des similitudes nous invitent a`
mener quelques tests de sensibilite´ sur i) l’e´paisseur de la zone d’absorption, sur ii) les diffe´rents constantes
du sche´ma de fermetures de´taille´es dans le tableau 4.1 et sur iii) l’utilisation de la diffe´renciation entre
les longueurs caracte´ristiques de me´lange et de dissipation (Redelsperger et al. 2001). L’ensemble des
simulations effectue´es est pre´sente´ dans le Tableau D.1.
Nom S0001 S1001 C1001 C1002
SREF
Lz 2400 6000 6000 6000
Zbas 2000 4000 4000 4000
Khaut 0.01
Sche´ma lε 6= lk ? oui oui oui non
Constantes SS89 SS89 CCH02 CCH02
(Tab. 4.1)
Tableau D.1 – Pre´sentation des diffe´rentes simulations effectue´es pour l’e´tude de sensibilite´ sur la pa-
rame´trisation du sche´ma sous-maille et sur la zone d’absorption. La premie`re lettre du
nom des simulations correspond au type de jeu de constante du sche´ma de fermeture :
S pour SS89 et C pour CCH02. Le premier chiffre correspond a` la taille du domaine :
0 pour 2400m et 1 pour 6000m. Le dernier chiffre correspond au sche´ma des longueurs
caracte´ristiques de me´lange et de dissipation : 1 pour l’utilisation de ce sche´ma et 2 pour
lk = lε.
Dans ces e´tudes, on ne s’inte´resse pas aux profils verticaux du parame`tre de structure des fluctuations
de tempe´rature simule´s car sa variabilite´ est fortement lie´e a` la variabilite´ des profils verticaux de la
variance des fluctuations de tempe´rature. Quatre simulations sont re´alise´es (Tab. D.1) et les contributions
re´solue et sous-maille des champs turbulents simule´s sont pre´sente´es.
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simulation SS89
Influence de la zone d’absorption sur les profils
simule´s
La zone d’absorption de´pend de deux parame`tres note´s Khaut et Zbas. On pre´sente l’e´tude de sensibilite´
sur le parame`tre Zbas uniquement car ce parame`tre est plus facilement ajustable. Le parame`tre Khaut =
0.01 est celui utilise´ par de´faut. Nous avons teste´ plusieurs hauteurs de couche d’absorption et dans ce
document, on ne pre´sente que les re´sultats ou` le bas de la couche d’absorption est tel que Zbas = 4000m.
La comparaison entre les profils simule´s par les simulations SREF et S1001 est pre´sente´ sur la Figure D.1.
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Figure D.1 – Influence de l’e´paisseur et de l’altitude du bas de la zone d’absorption sur les profils verti-
caux simule´s dans les configurations nume´riques SREF et S1001 (Tab. D.1). Comparaison
avec les lois issues de la the´orie des similitudes. (a) Profils verticaux du flux de chaleur
sensible. (b) Profils verticaux du flux de chaleur sensible au niveau de la zone d’absorp-
tion. (c) Profils verticaux de la variance des fluctuations de vitesse verticale. (d) Profils
verticaux de la variance des fluctuations de tempe´rature.
La sensibilite´ a` l’e´paisseur de la zone d’absorption au dessus la hauteur z/zi = 1 est bien visible sur les
profils verticaux du flux de chaleur sensible (Fig. D.1(a) et (b)). Lorsque le bas de la zone d’absorption est
situe´e proche de l’altitude de la couche limite (environ 1700m), des oscillations apparaissent (z/zi = 1.2).
Il est donc ne´cessaire de limiter ces re´flexions au somment du domaine en augmentant l’e´paisseur de toute
la couche d’absorption (S1001). On observe que la zone d’absorption agit principalement sur les profils
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verticaux du flux de chaleur sensible re´solu, le flux de chaleur sensible sous-maille est quant a` lui iden-
tique quelque soit la hauteur de la zone d’absorption. En ce qui concerne le profil vertical de la variance
des fluctuations de vitesse verticale (Fig. D.1) (c), l’impact de la zone d’absorption est perceptible dans
toute la couche limite me´lange´e. L’augmentation de l’altitude et de l’e´paisseur de la zone d’absorption
permet de diminuer l’altitude du maximum du profil des fluctuations de vitesse verticale et ainsi de se
rapprocher du profil issu de la the´orie des similitudes. Le maximum de la variance des fluctuations de
vitesse verticale est en revanche toujours plus grand que celui propose´ par la the´orie des similitudes. Aux
alentours de l’altitude z/zi = 0.8, le profil de variance des fluctuations de vitesse verticale est toujours
plus important que celui obtenu par le profil issu de la the´orie des similitudes. A l’identique que pour les
profils verticaux de chaleur sensible, la zone d’absorption influence principalement la contribution re´solue
des profils verticaux de la variance des fluctuations de vitesse verticale. Pour ce qui est du profil de la
variance des fluctuations de tempe´rature (Fig. D.1) (d), on observe toujours un le´ger de´calage entre les
profils issus de la the´orie des similitudes et ceux simule´s. En haut du domaine (z/zi = 1.4), l’impact de
la zone d’absorption est bien visible. Plus la zone d’absorption augmente, plus les fluctuations de tem-
pe´rature perse´ve`rent dans la zone d’entraˆınement. Mettre un rappel pre`s de la zone d’inversion empeˆche
ce de´veloppement mais favorise la formation d’onde se propageant dans l’ensemble du domaine. L’impact
de la zone d’absorption dans le reste de la C.L.M. est cependant pas perceptible. La zone d’absorption
influence la contribution re´solue des profils verticaux des fluctuations de tempe´rature uniquement.
Globalement, l’augmentation de l’e´paisseur et de l’altitude de la zone d’absorption permet d’ame´liorer
la pre´diction des profils du flux de chaleur sensible, de la variance des fluctuations de vitesse verticale
et de la variance des fluctuations de tempe´rature. Dans la suite de l’e´tude, nous utiliserons donc la zone
d’absorption ayant le bas situe´e a` 4000m d’altitude et une e´paisseur de 2kms.
Influence du jeu de constante du sche´ma
sous-maille sur les profils simule´s
L’influence du jeu de constante sous-maille sur les profils verticaux du flux de chaleur sensible, de
variance des fluctuations de vitesse verticale et de variance des fluctuations de tempe´rature est pre´sente´
sur la Figure D.2.
Les profils des flux verticaux de chaleur sensible simule´s sont peu sensibles au jeu de constante du
sche´ma sous-maille dans l’ensemble de la C.L.M. (Fig. D.2(a)). En revanche, on observe que pre`s de la
zone d’inversion (z/zi = 1), la partie re´solue du flux vertical de chaleur sensible simule´ avec le jeu de
constante CCH02 est plus faible que celui simule´ par le jeu de constante SS89. Aucun impact n’est ce-
pendant perceptible dans l’ensemble de la C.L.M. En ce qui concerne les profils verticaux des fluctuations
de vitesse verticale (Fig. D.2(b)), on observe que le jeu de constante de CCH02 impacte uniquement les
contributions re´solues. La variance des fluctuations de vitesse verticale simule´e par le jeu de constante de
CCH02 est plus faible que celle simule´ par le jeu de constante SS89. Au final, le profil des fluctuations
de vitesse verticale simule´e avec le jeu de constante CCH02 est plus proche de celui issu du profil de
la the´orie des similitudes que celui simule´ avec le jeu de constante SS89 tant pour la dynamique que
pour les ordres de grandeurs. Contrairement aux profils verticaux des fluctuations de vitesse verticale et
du flux de chaleur sensible, le changement de constante du sche´ma de fermeture impacte les contribu-
tions sous-mailles et re´solues des profils verticaux des fluctuations de tempe´rature simule´s (Fig. D.2(c)
et (d)). Globalement, l’utilisation du jeu de constante de CCH02 permet d’avoir des valeurs de variance
des fluctuations de tempe´rature plus importantes que ce soit pour la contribution sous-maille ou re´solue
dans l’ensemble de la C.L.M. L’augmentation de la variance des fluctuations de tempe´rature permet aux
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Figure D.2 – Influence du jeu de constante du sche´ma sous-maille sur les profils verticaux simule´s dans les
configurations nume´riques S1001 et C1001 (Tab. D.1). Comparaison avec les lois issues de la
the´orie des similitudes. (a) Profils verticaux du flux de chaleur sensible. (b) Profils verticaux
de la variance des fluctuations de vitesse verticale. (c) Profils verticaux de la variance
des fluctuations de tempe´rature. (d) Profils verticaux de la variance des fluctuations de
tempe´rature dans la C.L.M. et la C.L.S.
profils simule´s avec le jeu de constante CCH02 de se rapprocher des lois issues de la the´orie des similitudes
compare´ aux profils de la variance des fluctuations de tempe´rature simule´s avec le jeu de constante SS89.
Globalement, l’utilisation du jeu de constante CCH02 permet d’ame´liorer l’ensemble des profils ver-
ticaux du flux de chaleur sensible, de la variance des fluctuations de vitesse verticale et de la variance
des fluctuations de tempe´rature re´solues. La contribution sous-maille des fluctuations de tempe´rature est
aussi impacte´e par le jeu de constante.
Influence du sche´ma de longueur de me´lange et
de dissipation sur les profils simule´s
L’influence de l’utilisation du sche´ma des longueurs caracte´ristiques de me´lange et de dissipation sur
les profils verticaux du flux de chaleur sensible, de la variance des fluctuations de vitesse verticale et de
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la variance des fluctuations de tempe´rature est pre´sente´e sur la Figure D.3.
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Figure D.3 – Influence du sche´ma de longueur de me´lange et de dissipation sur les profils verticaux
simule´s dans les configurations nume´riques C1001 et C1002 (Tab. D.1). Comparaison avec
les lois issues de la the´orie des similitudes. (a) Profils verticaux du flux de chaleur sensible.
(b) Profils verticaux de la variance des fluctuations de vitesse verticale. (c) Profils verticaux
de la variance des fluctuations de tempe´rature. (d) Profils verticaux de la variance des
fluctuations de tempe´rature simule´e dans la C.L.M. et la C.L.S.
L’utilisation du sche´ma de longueur de me´lange et de dissipation n’a pas de signature particulie`re sur
les profils verticaux du flux de chaleur sensible simule´. En effet, que ce soit la contribution sous-maille ou
re´solue on observe peu de diffe´rences entre les deux simulations. On remarque e´galement que les profils
du flux verticaux de chaleur sensible sont toujours proches du profil issu de la loi des the´ories des simili-
tudes. En ce qui concerne les profils verticaux de la variance des fluctuations de vitesse verticale simule´,
on observe quelque diffe´rence pour la contribution re´solue. Sans le sche´ma de longueur de me´lange et de
dissipation, le profil re´solu de la variance des fluctuations de vitesse verticale est le´ge`rement infe´rieur et
posse`de un maximum ayant une altitude supe´rieure au profil re´solu avec la diffe´renciation des longueurs
caracte´ristiques. Sans le sche´ma des longueurs caracte´ristiques, on observe que globalement le profil si-
mule´ de la variance des fluctuations de vitesse verticale est moins en accord avec la the´orie des similitudes
que celui obtenu avec le sche´ma des longueurs caracte´ristiques. Les profils verticaux de la variance des
fluctuations de tempe´rature sont eux aussi impacte´s par le sche´ma de longueurs caracte´ristiques. En re-
vanche, contrairement aux profils verticaux de la variance des fluctuations de la vitesse verticale, c’est
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la partie sous-maille du profil de tempe´rature qui est impacte´e. En effet, la contribution sous-maille est
plus importante avec l’utilisation du sche´ma de longueurs caracte´ristiques que sans, ce qui entraˆıne un
profil de variance totale plus important que la variance totale de vitesse verticale simule´e sans le sche´ma
de longueur car la partie re´solue ne semble pas eˆtre impacte´e par le sche´ma des longueurs caracte´ristiques.
Globalement, le sche´ma de diffe´renciation des longueurs caracte´ristiques permet d’ame´liorer les profils
simule´s de la variance des fluctuations de vitesse verticale via une meilleur re´solution et permet d’ame´liorer
les profils simule´s des fluctuations de tempe´rature via une augmentation de la contribution sous-maille.
L’utilisation du sche´ma de diffe´renciation des longueurs caracte´ristiques permet d’ame´liorer la pre´diction
des profils dans l’ensemble de la C.L.A.
Conclusion
Pour conclure sur ces e´tudes de sensibilite´, la configuration nume´rique pour laquelle les champs simule´s
sont les plus proches des profils propose´s par la the´orie des similitudes est celle ou` la zone d’absorption
est la plus haute, ou` le jeu de constante du sche´ma sous-maille est celui de Cheng et al. (2002) et ou` la
diffe´renciation entre les longueur de me´lange et de dissipations est utilise´e (Redelsperger et al. 2001). La
simulation correspond a` la simulation C1001.
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Annexe E
E´tude de sensibilite´ a` la hauteur
totale du domaine pour la simulation
VOTALP
L’e´tude de sensibilite´ sur la hauteur totale du domaine est re´alise´e sur le domaine 1. La simulation est
initialise´e a` 18h le 16 aout 1996 par les champs ECMWF et lance´e sur 6h avec un pas de temps de 10s. A
00h le 17 aout 1996, la simulation est force´e par les champs ECMWF du 17 aout a` 00h. 3 configurations
sont compare´es. Leurs caracte´ristiques et les parame´trisations physiques utilise´es sont regroupe´es dans le
Tableau E.1.
La Figure E.1 pre´sente des coupes verticales de la vitesse verticale extraite au centre du domaine 1
pour les 3 configurations diffe´rentes. Les limites infe´rieures de la couche d’absorption sont respectivement
situe´es a` 6, 12 et 18 kms pour les domaines a` 10, 20 et 25 kms de re´solutions verticales (Tab. E.1).
Yates (2006) et Godart (2009) montrent que l’e´paisseur de la couche d’absorption d’environ 7kms est
optimum pour une simulation de pluie orographique au dessus de relief des Ce´vennes-Vivarais. Prendre
une hauteur de domaine de 10 ou de 20kms (Figure E.1(a) et (b)) signifierait que la zone d’absorption
serait situe´e dans les zones de fortes subsidence et ascendance au niveau du centre des Alpes. La thermo-
dynamique situe´e dans la valle´e de Mesolcina serait certainement affecte´e par la pre´sence de cette zone
d’absorption. Nous devons donc prendre un domaine ayant une taille vertical de 25 kms. Dans ce cas (Fig.
E.1(c)), le bas de la zone d’absorption est situe´ aux alentours de 18kms et l’impact d’e´ventuelles re´flexions
d’onde en haut de domaine devrait eˆtre minimise´. Prendre une taille de domaine e´gale a` 25kms permet
d’avoir une zone d’absorption qui ne soit pas situe´e au milieu des ascendance et subsidence, l’impact de
cette zone d’absorption sur la thermodynamique pre´sente dans la valle´e de Mesolcina sera certainement
ne´gligeable.
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Nom Symbole Configuration 1 Configuration 2 Configuration 3
Maillage horizontal
Taille des domaines Lx, Ly [km] 720,720
Re´solution horizontale ∆x,∆y [km] 16,16
Maillage vertical
Taille des domaines Lz [km] 10 15 25
Re´solution verticale ∆z [%] z<300m
2%
z>300m
7%
Parame´trisations Physique
Mode`le de turbulence 1D
Sche´ma de longueurs de me´lange BL89
Diffe´renciation lk, lε oui
Sche´ma radiatif ECMWF
Conditions aux limites au sol SurfEx
Configurations nume´rique
Conditions aux limites late´rales ECMWF
Pas de temps [s] 10
Pas de temps Sche´ma radiatif [mn] 10
Conditions aux limites au sommet
Zbas [km] 3 8 18
Khaut 0.01
Solveur de pression CRESI
Diffusion nume´rique oui
Tableau E.1 – Caracte´ristiques des configurations teste´es pour l’e´tude de sensibilite´ sur la hauteur du
domaine
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(a) (b)
(c)
Figure E.1 – Coupes verticales de la vitesse vertical situe´es au centre du domaine. (a) pour une hauteur
de domaine e´gal a` 10kms (configuration 1). (a) pour une hauteur de domaine e´gal a` 20kms
(configuration 2). (a) pour une hauteur de domaine e´gal a` 25kms (configuration 3).
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Annexe F
Pre´sentation des donne´es ECMWF
utilise´es pour forcer le domaine 1
Le 17 aout a` 00h
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Figure F.1 – Cartes de la tempe´rature en °K issue des re´analyses ECMWF le 17 aout 1996 a` 00h. (a)
au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au quatrie`me niveau.
Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.2 – Cartes du stock d’eau en m d’eau dans le sol issue des re´analyses ECMWF le 17 aout
1996 a` 00h. (a) au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au
quatrie`me niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.3 – Pression en surface en hPa, le 17 aout 1996 a` 00h issue des donne´es ECMWF.
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Figure F.4 – Cartes de la tempe´rature en °K (a) et de l’humidite´ spe´cifique en g.kg−1 (b) a` 500hPa issus
des re´analyses le 17 aout 1996 a` 00h. Le domaine 1 est indique´ par le cadre noir.
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Le 17 aout a` 06h
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Figure F.5 – Cartes du stock d’eau en m d’eau dans le sol issue des re´analyses ECMWF le 17 aout
1996 a` 06h. (a) au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au
quatrie`me niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.6 – Cartes de la tempe´rature en °K issue des re´analyses ECMWF le 17 aout 1996 a` 06h. (a)
au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au quatrie`me niveau.
Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.7 – Pression en surface en hPa, le 17 aout 1996 a` 06h issue des donne´es ECMWF.
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Tempe´rature, humidite´ et vent a` 500 hPa
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Figure F.8 – Cartes de la tempe´rature en °K (a) et de l’humidite´ spe´cifique en g.kg−1 (b) a` 500hPa issus
des re´analyses le 17 aout 1996 a` 06h. Le domaine 1 est indique´ par le cadre noir.
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Le 17 aout a` 12h
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Figure F.9 – Cartes du stock d’eau en m d’eau dans le sol issue des re´analyses ECMWF le 17 aout
1996 a` 12h. (a) au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au
quatrie`me niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.10 – Cartes de la tempe´rature en °K issue des re´analyses ECMWF le 17 aout 1996 a` 12h. (a) au
premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au quatrie`me niveau.
Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.11 – Pression en surface en hPa, le 17 aout 1996 a` 12h issue des donne´es ECMWF.
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Tempe´rature, humidite´ et vent a` 500 hPa
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Figure F.12 – Cartes de la tempe´rature en °K (a) et de l’humidite´ spe´cifique en kg.kg−1 (b) a` 500hPa
issus des re´analyses le 17 aout 1996 a` 12h. Le domaine 1 est indique´ par le cadre noir.
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Annexe F. Pre´sentation des donne´es ECMWF utilise´es pour forcer le domaine 1
Le 17 aout a` 18h
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Figure F.13 – Cartes du stock d’eau en m d’eau dans le sol issue des re´analyses ECMWF le 17 aout
1996 a` 18h. (a) au premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au
quatrie`me niveau. Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.14 – Cartes de la tempe´rature en °K issue des re´analyses ECMWF le 17 aout 1996 a` 18h. (a) au
premier niveau. (b) au second niveau. (c) au troisie`me niveau. (d) au quatrie`me niveau.
Le domaine 1 est indique´ par un cadre noir.
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Figure F.15 – Pression en surface en hPa, le 17 aout 1996 a` 18h issue des donne´es ECMWF.
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Annexe F. Pre´sentation des donne´es ECMWF utilise´es pour forcer le domaine 1
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Figure F.16 – Cartes de la tempe´rature en °K (a) et de l’humidite´ spe´cifique en kg.kg−1 (b) a` 500hPa
issus des re´analyses le 17 aout 1996 a` 18h. Le domaine 1 est indique´ par le cadre noir.
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Annexe G
Pre´sentation des radiosondages
Le 16 aout a` 18h
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Figure G.1 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Milan le 16 aout 1996 a` 18h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative simule´s dans les domaines 1 et 2 a` la meˆme
heure.
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Le 17 aout a` 00h
Radiosondage de Payerne
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Figure G.2 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Payerne le 17 aout 1996 a` 00h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine 1 a`
la meˆme heure.
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240 250 260 270 280 290 300
Température [K]
400
500
600
700
800
900
1000
P
re
ss
io
n
 [
h
P
a
]
Radiosondage à Capofiume le 17 aout à 00h
Domaine 1
Observation
(a)
0 20 40 60 80 100
Humidité Relative [%]
400
500
600
700
800
900
1000
P
re
ss
io
n
 [
h
P
a
]
Radiosondage à Capofiume le 17 aout à 00h
Domaine 1
Observation
(b)
Figure G.3 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Capofiume le 17 aout 1996 a` 00h avec (a) le profil
de tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine 1
a` la meˆme heure.
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Figure G.4 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Milan le 17 aout 1996 a` 00h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine 1 a`
la meˆme heure.
Le 17 aout a` 06h
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Figure G.5 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Milan le 17 aout 1996 a` 06h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine 1 a`
la meˆme heure.
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Le 17 aout a` 18h
Radiosondage de Milan
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Figure G.6 – Comparaison du radiosondage obtenu a` Milan le 17 aout 1996 a` 18h avec (a) le profil de
tempe´rature et (b) le profil d’humidite´ relative instantanne´s simule´s dans le domaine 1 a`
la meˆme heure.
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Annexe H
Variabilite´ des scintillome`tres ayant
leur e´metteur situe´s a` Pradiron et
Castenada
Structure verticale des parame`tres de structure
au niveau des scintillome`tres
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Figure H.1 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 sur les coupes verticales situe´es au niveau du chemin optique
du scintillome`tre situe´ a` Pian San Giacomo - Pradiron : (a) contribution du CT 2 (b)
contribution du CQ2 . Le trajet optique du scintillome`tre est repre´sente´ par un trait blanc.
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Figure H.2 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 sur les coupes verticales situe´es au niveau du chemin optique
du scintillome`tre situe´ a` Pian San Giacomo - Pradiron : (a) contribution du CTQ et (b) le
Cn2 . Le trajet optique du scintillome`tre est repre´sente´ par un trait blanc.
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Figure H.3 – Contribution au Cn2 en m
−2/3 sur les coupes verticales situe´es au niveau du chemin optique
du scintillome`tre situe´ a` Grono - Castaneda : (a) contribution du CT 2 (b) contribution du
CQ2 (c) contribution du CTQ et (d) le Cn2 . Le trajet optique du scintillome`tre est repre´sente´
par un trait blanc.
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Variabilite´ des parame`tres de structure le long
des trajets optique des scintillome`tres
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Figure H.4 – Suivi le long des trajets optiques des diffe´rentes contributions a` l’e´valuation des Cn2 le
long des 3 scintillome`tres e´tudie´s pre´ce´demment. Les contributions sont extraites le long
du chemin optique et moyenne´es sur 20 minutes de 11h50 a` 12h10 le 17 aout 1996 en
(a) les contributions pour le scintillome`tre situe´ a` Pian San Giacomo-Pradiron (b) les
contributions pour le scintillome`tre situe´ a` Grono-Castaneda.
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Figure H.5 – Comparaison des Cn2 mode´lise´s et des Cn2 osberve´ par les scintillome`tre situe´e a` Pian San
Giacomo-Pradiron.
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